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Introduction ge´ne´rale
La plane`te Terre tremble en permanence. Ces de´placements du sol, plus ou moins
importants, te´moignent de la propagation d’ondes sismiques a` l’inte´rieur de la Terre,
ge´ne´re´es par des sources sismiques. Si on compare la Terre a` un instrument de musique,
et les sources sismiques a` des musiciens, le sismome`tre est un microphone qui enregistre
la musique de la Terre. Ces enregistrements sont appele´s sismogrammes. Il s’agit de
de´placements du sol en fonction du temps. Une journe´e d’enregistrement sismique est
repre´sente´e sur la figure 1.
On observe que les de´placements du sols sont globalement constants pendant toute
la journe´e, sauf a` certains moments ou` des signaux de fortes amplitudes sont observe´s.
Trois sont identifie´s sur ce sismogramme. Ces signaux correspondent a` l’arrive´e d’ondes
sismiques ge´ne´re´es par des se´ismes, provoque´s par la rupture d’un segment de faille
quelque part sur le Globe. Ils sont a` l’origine de vibrations plus ou moins importantes,
avec des conse´quences parfois dramatiques.
Les proprie´te´s des ondes sismiques (forme, amplitude, temps de propagation) visibles
dans les sismogrammes portent la signature des sources sismiques qui les ont ge´ne´re´es
et du milieu dans lequel elles se sont propage´es. Ainsi, les arrive´es lie´es aux se´ismes sont
e´tudie´es pour mieux comprendre les caracte´ristiques des sources (origine, localisation,
re´pe´titivite´, ge´ome´trie et e´nergie) et pour de´terminer la structure interne de la Terre
(tempe´rature, mine´ralogie, etc). L’utilisation des ondes sismiques pour imager l’inte´rieur
de la Terre correspond a` la tomographie sismique, qui est une me´thode similaire aux
techniques utilise´es dans l’imagerie me´dicale. La tomographie sismique a permis de
11
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Figure 1 : Sismogramme enregistre´ pendant 24 heures le 26 fe´vrier 2012 sur la com-
posante verticale de la station PY48 (Camaret, France). Le signal est filtre´ entre 1 et
50 s de pe´riode. Les se´ismes sont annote´s par des fle`ches. Un zoom du sismogramme
entre 20 000 et 30 000 s est montre´ en haut de la figure. Il met en e´vidence les ondes
de volume (BW), les ondes de surface (SW), ainsi que la coda, ge´ne´re´es par un se´isme
de magnitude 6.7 ayant eu lieu en Russie.
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faire des de´couvertes majeures concernant la structure interne de la Terre, comme la
premie`re observation du noyau solide terrestre en 1939 par Inge Lehmann. Depuis, les
temps d’arrive´e des ondes sismiques, leurs vitesses de propagation, leurs pe´riodes ca-
racte´ristiques (modes propres), ainsi que leurs amplitudes, ont servi a` construire des
mode`les de la structure interne radiale de la Terre, comme le PREM (Preliminary Earth
Reference Model en anglais, Dziewonski et Anderson, 1981).
Figure 2 : PREM (Preliminary Earth Reference Model) propose´ par Dziewonski et
Anderson (1981). La variation de la vitesse sismique des ondes P (Vp), S (Vs), de la
densite´ ρ, et de l’anisotropie η est repre´sente´e en fonction de la profondeur.
Il existe deux grandes familles d’ondes sismiques : les ondes de volume et les ondes
de surface. Les ondes de volume (P et S) traversent l’inte´rieur de la Terre, tandis que
13
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Figure 3 : Illustration des trajets suivis par a) des ondes sismiques balistiques, et b)
des ondes sismique a` l’origine de la coda (voir zoom sur la figure 1). La ligne tirete´e
indique le trajet le plus court entre la source sismique (S, e´toile rouge) et le sismome`tre
(R, triangle noir). Les lignes continues noires et violettes indiquent les trajets suivis par
les ondes.
les ondes de surface se propagent a` la surface de la Terre. Sur un sismogramme, les
ondes de volume pre´ce`dent les ondes de surface car leurs vitesses de propagation sont
plus e´leve´es (figure 1). Les ondes de surface posse`dent une amplitude plus grande que
les ondes de volume et un contenu fre´quentiel diffe´rent.
Deux re´gimes de propagation sont observe´s dans les sismogrammes : les ondes ba-
listiques et les coda (figure 1 et figure 3). Les ondes balistiques suivent le trajet le plus
court entre la source sismique et le sismome`tre (figure 3a), tandis que les coda corres-
pondent aux ondes qui suivent des trajets plus longs et complique´s, lie´s a` la pre´sence
d’he´te´roge´ne´ite´s dans le milieu (figure 3b). Les coda sont visibles dans les sismogrammes
apre`s les ondes balistiques, et se manifestent par la succession d’arrive´es chaotiques
dont l’amplitude de´croˆıt exponentiellement avec le temps (figure 1). Elles renseignent
14
Figure 4 : Le champ d’onde sismique ambiant repre´sente´ dans le domaine spectral.
Les sources a` l’origine du champ d’onde dans chaque gamme de pe´riodes sont indique´es
par les rectangles verts. Les types d’ondes dominants dans chaque gamme de pe´riodes
sont indique´s par des rectangles bleus. Dans cette e´tude, le champ d’onde sismique
ambiant est e´tudie´ entre 1 et 50 s de pe´riode (lignes rouges verticales). Les points gris
correspondent aux densite´s spectrales de puissance calcule´es sur des segments de 5 min
pendant 24 h (Beucler et al., 2015) a` la station PY48 (Camaret, France). Les deux
pics observe´s autour de 7 s et 14 s de pe´riode correspondent aux pics microsismiques
oce´aniques, respectivement nomme´s secondaires et primaires. Les lignes noires continues
indiquent les niveaux de bruit les plus hauts et les plus bas observe´s dans le monde sur
la composante verticale d’un sismome`tre (Peterson, 1993). Le niveau ge´ne´ral du bruit
de´pend beaucoup du type d’installation (grotte, forage, simple trou dans le sol) et de
la localisation (proche des coˆte, d’une ville, etc)
15
Introduction ge´ne´rale
e´galement sur les proprie´te´s diffusives et atte´nuantes du milieu e´chantillonne´ par les
ondes sismiques.
En l’absence de se´ismes visibles, le sismome`tre enregistre continuellement des de´pla-
cements de petites amplitudes, appele´s le bruit sismique ambiant. Les diffe´rentes sources
sismiques a` l’origine du bruit sismique ambiant peuvent eˆtre se´pare´es dans le domaine
fre´quentiel (figure 4). Pour des pe´riodes infe´rieures a` 1 seconde, le bruit sismique am-
biant est principalement ge´ne´re´ par l’activite´ humaine (autoroutes, usines, villes, etc),
tandis qu’a` plus longue pe´riode le bruit est ge´ne´re´ par des interactions entre les couches
liquides et solides a` la surface de la Terre (Bonnefoy-Claudet et al., 2006).
L’interaction entre la houle oce´anique et la surface de la Terre est a` l’origine du bruit
microsismique oce´anique. Ce bruit se caracte´rise tre`s bien dans le domaine fre´quentiel
par la pre´sence de deux  pics  d’e´nergie a` 14 et 7 seconde de pe´riode (figure 4). Le
premier pic, appele´ le  pic microsismique primaire , est ge´ne´re´ par l’action re´pe´te´e
de la houle qui se propage vers la coˆte avec une pe´riode caracte´ristique d’environ 14 s
(Haubrich et McCamy, 1969). Le second pic, appele´ le  pic microsismique secondaire ,
d’amplitude plus importante, est issu de l’interaction entre des houles de meˆme pe´riode
mais de directions oppose´es, ge´ne´rant ainsi des ondes avec une pe´riode caracte´ristique
d’environ 7 s (Longuet-Higgins, 1950). Ce dernier peut eˆtre ge´ne´re´ aussi bien proche
des coˆtes que dans l’oce´an profond (Chevrot et al., 2007 ; Lande`s et al., 2010 ; Beucler
et al., 2015).
Le bruit sismique ambiant apparait souvent comme un signal complexe dans les
sismogrammes car une multitude de sources agissent en continu et simultane´ment. Le
bruit sismique s’oppose donc aux arrive´es de´terministes, de courte dure´e, ge´ne´re´es par
les se´ismes. Il fut pendant longtemps conside´re´ comme inde´sirable car il perturbe la
de´tection des ondes de volume dans les sismogrammes, d’ou` son nom de bruit, encore
utilise´ aujourd’hui. Le champ d’onde sismique ambiant regroupe a` la fois les signaux
16
balistiques issus des se´ismes, les coda ainsi que le bruit sismique ambiant qui compose
plus de 90% du signal sismique continu enregistre´ par un sismome`tre.
Au de´but des anne´es 2000, il fut montre´ que la corre´lation du champ d’onde sismique
ambiant pouvait, sous certaines conditions, eˆtre utilise´e pour approximer la re´ponse im-
pulsionnelle du milieu situe´ entre deux points de l’espace (Shapiro et Campillo, 2004).
La re´ponse impulsionnelle, aussi appele´e fonction de Green, contient toutes les infor-
mations pour de´crire le milieu traverse´ par les ondes. Cette de´couverte majeure montre
qu’il est possible de reconstruire des arrive´es balistiques sans se´ismes, transformant
ainsi chaque sismome`tre en une  source virtuelle .
La re´solution des images tomographiques, jusqu’alors limite´e par le nombre de
se´ismes et leur re´partition ge´ographique inhomoge`ne, devient ainsi uniquement controˆle´e
par le de´ploiement des sismome`tres. Les tomographies par corre´lations du champ d’onde
sismique ambiant ont permis de re´ve´ler en de´tail des structures encore peu connues (Sha-
piro et al., 2005 ; Yang et al., 2007 ; Stehly et al., 2009 ; Lin et al., 2009). Au dela` de
l’aspect tomographique, l’analyse du champ d’onde sismique ambiant connaˆıt depuis un
ve´ritable regain d’inte´reˆt. L’e´tude du champ d’onde sismique ambiant est un domaine
de recherche tre`s vaste, qui s’inte´resse a` tout ce qui est enregistre´ continuellement par un
sismome`tre : les ondes balistiques, les coda, et le bruit sismique ambiant. Ce travail de
the`se s’inscrit pleinement dans cette de´marche. Les grandes questions sont les suivantes :
– Quelles sont les caracte´ristiques des sources a` l’origine du bruit sismique ambiant,
qui compose plus de 90% du signal enregistre´ a` une station (figure 1) ?
– Dans quelle mesure les donne´es acquises sur des re´seaux de sismome`tres re´cemment
de´ploye´s peuvent eˆtre utilise´es pour re´ve´ler les structures profondes au niveau de
re´gions encore peu connues ?
17
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Figure 5 : Tomographie par intercorre´lation du champ d’onde sismique ambiant sur
un re´seau de stations dans l’Ouest des E´tats-Unis (adapte´ de Lin et al., 2009). a)
Cliche´ d’un front d’onde reconstruit par intercorre´lation du champ d’onde sismique
ambiant. Chaque station peut eˆtre conside´re´e comme une source sismique. b) Carte
de vitesse sismique obtenue en utilisant la tomographie par intercorre´lation du champ
d’onde sismique ambiant.
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Cette the`se est divise´e en deux parties et cinq chapitres. La premie`re partie, qui
contient les trois premiers chapitres, est consacre´e a` l’analyse du champ d’onde sis-
mique ambiant, et montre comment les intercorre´lations peuvent eˆtre utilise´es pour
reconstruire a` la fois la re´ponse impulsionnelle du milieu et pour analyser les proprie´te´s
spatio-temporelles du champ d’onde sismique ambiant. Le premier chapitre de´crit les
e´tapes de traitement du signal continu. Le second chapitre pre´sente les e´tapes de traite-
ment spe´cifiques a` l’e´mergence de la fonction de Green par intercorre´lation. Le troisie`me
chapitre, en partie sous la forme d’un article re´dige´ au cours de cette the`se, propose
une nouvelle approche statistique pour analyser la variabilite´ du champ d’onde sismique
ambiant a` partir des intercorre´lations.
La deuxie`me partie pre´sente une me´thode de tomographie par intercorre´lation du
champ d’onde sismique ambiant. Le chapitre 4 de´crit une me´thode d’inversion non-
line´aire de type Monte Carlo par chaˆıne de Markov qui permet de traduire les in-
tercorre´lations du champ sismique ambiant en terme de profils de vitesse sismique
cisaillante. Le chapitre 5 pre´sente une application de cette me´thode en valorisant des
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Toutes les applications pre´sente´es dans ce travail de the`se reposent sur des inter-
corre´lations du signal sismique continu.
Cette premie`re partie pre´sente les me´thodes utilise´es pour reconstruire la fonction
de Green empirique par intercorre´lation, et de´crit une approche qui permet d’e´tudier
les proprie´te´s du champ d’onde sismique ambiant a` partir des intercorre´lations.
Le chapitre 1 est consacre´ au calcul des intercorre´lations du signal sismique continu
enregistre´ simultane´ment a` deux sismome`tres. Le chapitre 2 est de´die´ a` l’e´mergence de la
fonction de Green par intercorre´lation. Une nouvelle approche statistique permettant
de caracte´riser le champ d’onde sismique ambiant a` partir des intercorre´lations est
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Ce chapitre pre´sente les diffe´rentes e´tapes de traitement du signal sismique utilise´es
pour calculer les intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant. L’ensemble des
donne´es utilise´es dans ce travail de the`se ont e´te´ pre´pare´es selon les e´tapes de traitement
de´taille´es dans ce chapitre.
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1.1 La donne´e sismique
La donne´e sismique est constitue´e de la forme d’onde et de me´tadonne´es. La forme
d’onde est une se´rie temporelle discre´tise´e re´gulie`rement en temps, dont chaque e´chan-
tillon est associe´ a` une valeur d’amplitude repre´sentative du mouvement du sol. La
donne´e sismique est enregistre´e par un capteur sismique. Un capteur sismique a` trois
composantes enregistre les mouvements du sol selon trois directions : Nord-Sud, Est-
Ouest, et verticale.
Les capteurs sismiques sont divise´s en deux grandes familles : les acce´le´rome`tres
(mesure de l’acce´le´ration) qui peuvent enregistrer des mouvements du sol forts, mais
qui posse`dent une sensibilite´ limite´e, et les ve´locime`tres (mesure de la vitesse) qui
posse`dent ge´ne´ralement une sensibilite´ beaucoup plus e´tendue.
La fre´quence d’e´chantillonnage (et donc la limite de la sensibilite´ du capteur a`
hautes fre´quences), le type de capteur, ainsi que son orientation, de´finissent un canal.
Un canal est identifie´ par trois lettres (Seed Reference Manual, 2012). La premie`re lettre
indique la fre´quence d’e´chantillonnage fe (H : 80 ≤ fe < 250 Hz, B : 10 ≤ fe < 80
Hz, L : fe ' 1 Hz). La deuxie`me lettre indique sur quel type d’instrument la donne´e
a e´te´ mesure´e. La lettre H correspond au ve´locime`tre, tandis que la lettre N indique
un acce´le´rome`tre. La dernie`re lettre indique l’orientation (Z : composante verticale, N :
composante Nord-Sud, E : composante Est-Ouest).
Les donne´es analyse´es dans le cadre de cette the`se ont e´te´ enregistre´es par des
ve´locime`tres sur la composante verticale (canaux HHZ et BHZ).
Les me´tadonne´es incluent toutes les informations qui sont indispensables pour l’uti-
lisation de la donne´e (caracte´ristiques de la station, re´ponse instrumentale, etc). Le
de´but de la sismologie digitale dans les anne´es 1970 a vu la naissance de nombreux
formats qui n’e´taient pas compatibles entre eux, rendant difficile l’e´change de la donne´e
sismique. Aujourd’hui, le format SEED (Seed Reference Manual, 2012) est un format
standard qui permet d’e´changer et de stocker les donne´es sismologiques.
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Les diffe´rentes e´tapes de traitement des donne´es qui sont applique´es dans ce tra-
vail sont pre´sente´es dans les paragraphes suivants : extraction des segments de donne´es
(section 1.2), de´cimation (section 1.3), de´convolution de la re´ponse instrumentale (sec-
tion 1.4), intercorre´lation (section 1.5). Les e´tapes de traitements supple´mentaires
spe´cifiques a` l’e´mergence de la fonction de Green sont de´taille´es dans le Chapitre 2.
1.2 Extraction des segments
Cette e´tape permet de segmenter la donne´e continue en feneˆtres de dure´es e´gales, ap-
pele´es segments, et d’effectuer des statistiques sur la quantite´ de donne´es disponibles par
segment. Le taux de fonctionnement, exprime´ en pourcentage, correspond au rapport
entre la dure´e totale d’enregistrement observe´e et la dure´e the´orique e´gale a` la longueur
du segment. La continuite´ de l’enregistrement a` une station peut eˆtre alte´re´e a` cause
d’un dysfonctionnement mate´riel ou logiciel, pendant ou apre`s l’acquisition de la donne´e
sismique. Ici, une station est conside´re´e fonctionnelle si son taux de fonctionnement est
supe´rieur a` 90%. Les segments qui posse`dent un taux de fonctionnement infe´rieur a`
90% sont rejete´s. La figure 1.1 pre´sente un exemple de statistiques effectue´es lors de
l’extraction de segments de 24 h. Les e´chantillons non contigus en temps sont inter-
pole´s line´airement. En cas de redondance 1 entre deux portions de donne´e, la deuxie`me
portion de donne´e redondante sur la premie`re est conside´re´e correcte ; c’est elle qui
est conserve´e. Enfin, la moyenne et tendance sur chaque segment sont enleve´es, et un
feneˆtrage en cosinus amorti est effectue´ sur les bords de chaque segment (figure 1.4a).
L’e´tape d’extraction permet e´galement d’effectuer la conversion du format SEED vers
le format SAC (Seismic Analysis Code, Goldstein et Snoke, 2005), plus adapte´ pour le
traitement du signal.
1. La redondance dans les donne´es survient lorsqu’au moins deux e´chantillons sont e´tiquete´s avec
le meˆme temps.
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Figure 1.1 : Taux de fonctionnement journalier sur la composante verticale de 10
stations du re´seau IberArray (Dı´az et al., 2009). Une couleur grise indique un taux
de fonctionnement nul. Une couleur rouge indique un taux de fonctionnement non nul
infe´rieur a` 90%. Une couleur verte indique un taux de fonctionnement supe´rieur a` 90%.
1.3 De´cimation
La de´cimation consiste a` re´duire le pas d’e´chantillonnage de la donne´e sismique. Les
donne´es brutes posse`dent un pas d’e´chantillonnage qui varie entre 0.05 a` 0.08 seconde
(voir tableau 5.4). Le crite`re de Shannon-Nyquist indique que la pe´riode minimale
observable est e´gale a` deux fois le pas d’e´chantillonnage. Les applications pre´sente´es
dans cette the`se ne ne´cessitent pas de travailler avec des pe´riodes infe´rieures a` 1 s. Les
donne´es a` disposition posse`dent donc un pas d’e´chantillonnage entre 10 a` 62,5 fois plus
petit que celui requis pour les besoins de l’e´tude. La re´duction du pas d’e´chantillonnage
permet de simplifier la manipulation de donne´es en termes de stockage et de temps
de calcul. Cette ope´ration permet aussi de rendre le pas d’e´chantillonnage homoge`ne
sur toute la base de donne´e. Afin d’e´viter un repliement spectral, un filtre passe-bas
non de´phasant de type Butterworth, avec une pe´riode de coupure e´gale a` la pe´riode de
Nyquist, est applique´ avant l’ope´ration de de´cimation.
28
1.4 De´convolution de la re´ponse instrumentale
Les enregistrements sismiques bruts sont issus d’une chaˆıne d’acquisition compose´e
d’un capteur et d’un nume´riseur. Cette chaˆıne d’acquisition se comporte comme un
filtre, la re´ponse instrumentale, qui modifie l’amplitude et la phase du parame`tre phy-
sique mesure´ au de´but de la chaˆıne d’acquisition. Ainsi, les enregistrements bruts s’ex-
priment en  counts , une unite´ qui ne correspond pas directement aux mouvements
du sol. La correction de la re´ponse instrumentale consiste a` convertir les  counts  en
de´placements, directement relie´s au mouvements du sol. La re´ponse instrumentale se
de´compose en un terme de phase et un terme d’amplitude (figure 1.2). En pratique,
cette ope´ration s’effectue par de´convolution, c’est-a`-dire en divisant le spectre de l’en-
registrement sismique par le spectre de la re´ponse instrumentale. La de´convolution doit
se faire sur une gamme de fre´quences restreinte dans la bande passante du sismome`tre,
afin d’e´viter l’amplification de signaux inde´sirables aux limites de la bande passante du
capteur.
Les informations lie´es a` la re´ponse instrumentale sont fournies avec les me´tadonne´es
du format SEED. La re´ponse instrumentale comple`te (filtres lie´s au capteur et au
nume´riseur) y est de´crite en prenant en compte les changements de mate´riel au cours
de la vie d’une station. La re´ponse du capteur est de´crite avec des poˆles et des ze´ros,
solutions aux polynoˆmes de premier degre´ qui de´crivent le filtre en fre´quence.
Au de´but de la chaˆıne d’acquisition, le signal posse`de une fre´quence d’e´chantillonnage
tre`s haute. Le nume´riseur de´cime donc le signal pour atteindre la fre´quence d’e´chan-
tillonnage requise pour le canal conside´re´. Chaque e´tape de de´cimation est pre´ce´de´e par
le passage d’un filtre anti-repliement. L’application successive de ces filtres posse`de une
re´ponse en amplitude et en phase qu’il faut corriger ; c’est la re´ponse du nume´riseur.
Cette re´ponse est de´crite par une se´rie de coefficients.
Une re´ponse en phase erronne´e peut induire des biais dans les temps d’arrive´e, et
donc sur les re´sultats de tomographie. La repre´sentation graphique de la phase et de
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Figure 1.2 : Re´ponse instrumentale de la station large bande PY41 pour le canal HHZ.
a) re´ponse en amplitude, b) re´ponse en phase.
l’amplitude des re´ponses instrumentales comple`tes est une manie`re efficace de de´tecter
les proble`mes e´ventuels.
La figure 1.2 repre´sente la re´ponse en amplitude et en phase de la composante verti-
cale d’une station large bande. La re´ponse instrumentale est constante entre 0.01 et 40
Hz, en ade´quation avec la sensibilite´ d’un capteur large bande. La chute de la re´ponse
en amplitude observe´e a` 50 Hz, ainsi que la perturbation de la re´ponse en phase apre`s
100 Hz, sont lie´es a` la re´ponse du nume´riseur.
La figure 1.3 montre les effets de la de´convolution de la re´ponse instrumentale entre
2,5 et 50 s de pe´riode sur un segment de 24h. La de´convolution de la re´ponse instru-
mentale permet de distinguer clairement un e´ve`nement de forte amplitude (de´placement
jusqu’a` 10 microme`tres) qui correspond a` un se´isme ayant eu lieu au Japon (Mw = 6.8).
La majorite´ des autres amplitudes sont associe´es avec des de´placements de l’ordre de 1
microme`tre.
A` la fin de cette e´tape, la base de donne´e est homoge`ne : les enregistrements sis-
miques a` chaque station sont de´coupe´s en segments de 24h, les amplitudes sont des
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Figure 1.3 : De´convolution de la re´ponse instrumentale sur un segment de 24h enre-
gistre´ le 1er janvier 2012 pour le canal HHZ de la station large-bande PY41. Ampli-
tudes temporelles (a) et spectrales (b) du signal brut. Les amplitudes s’expriment en
 counts . c) et d) Identique a` a) et b) apre`s de´convolution de la re´ponse instrumentale
entre 2,5 et 50 s de pe´riode. Les amplitudes s’expriment en de´placements, donne´s en
nanome`tres.
de´placements, le taux d’e´chantillonnage est uniforme, et tous les e´chantillons sont conti-
gus en temps, sans redondance. En fonction des besoins, les segments de 24h peuvent
eˆtre ensuite subdivise´s en plus petits segments en utilisant la proce´dure d’extraction
de´crite dans la section 1.2.
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1.5 Intercorre´lation individuelle
Soient iuA(t) et
iuB(t) les de´placements du sol enregistre´s au meˆme moment aux
stations A et B pour le segment d’indice i, l’intercorre´lation, note´e cc (cross-correlation,






ou` T correspond a` la longueur du segment corre´le´. La corre´lation se de´finit de fac¸on
e´quivalente dans le domaine fre´quentiel tel que,
iccAB(τ) = F−1[iUA(f) iU∗B(f)], (1.2)
ou` U(f) correspond au spectre du segment i, ∗ de´note le conjugue´ complexe, et F−1 la
transforme´e de Fourier inverse. iccAB(τ) correspond a` une intercorre´lation individuelle
associe´e au segment i pour les stations A et B.
L’utilisation des proprie´te´s de la transforme´e de Fourier discre`te rapide (Cooley et al.,
1969) rend la corre´lation dans le domaine fre´quentiel plus avantageuse en terme de
temps de calcul. La librairie FFTW (Frigo et Johnson, 2005) est utilise´e pour calculer
les spectres.
L’intercorre´lation individuelle mesure, en fonction d’un de´calage en temps, la res-
semblance du champ d’onde enregistre´ a` deux stations pendant un temps d’observation
donne´ par la longueur du segment corre´le´. Une forte valeur de ressemblance observe´e
pour un de´calage en temps non nul peut indiquer la propagation d’un champ d’onde
entre les deux stations (p. ex. Landisman et al., 1969).
1.6 Les outils de traitement du signal utilise´s
Les e´tapes de traitements de´crites dans les sections 1.2, 1.3 et 1.4 sont effectue´es a`
l’aide de trois outils principaux, dont les particularite´s sont de´crites ci-dessous.
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Figure 1.4 : Illustration du calcul des intercorre´lations individuelles. a) Extraction de
segments de 2h a` deux stations A et B. Un feneˆtrage en cosinus amorti est applique´ sur
les bords de chaque feneˆtre. b) Intercorre´lations individuelles calcule´es entre les stations
A et B associe´es a` chaque segment.
1.6.1 ObsPy
ObsPy (Beyreuther et al., 2010) est un module pour la sismologie de´velope´ par la
communaute´ sismologique, base´ sur le langage libre Python. En supportant de nom-
breux formats, ce module est tre`s utile pour cre´er une base de donne´es homoge`ne a` partir
de bases de donne´es varie´es issues de diffe´rentes institutions. Par ailleurs, ObsPy per-
met une gestion pratique du de´coupage en temps, base´e sur le re´fe´rentiel U.T.C. ObsPy
propose aussi de nombreuses options pour l’analyse de la donne´e continue, comme la
gestion des donne´es non contigu¨es en temps et les redondances, et permet d’effectuer des
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ope´rations de traitement du signal de base, comme retirer la moyenne et la tendance du
signal. ObsPy a donc e´te´ choisi pour de´velopper le programme d’extraction des donne´es
de´crit dans la section 1.2, tandis que les ope´rations de de´cimation, de filtrage, ainsi que
la de´convolution de la re´ponse instrumentale ont e´te´ effectue´es en utilisant le logiciel
SAC (Seismic Analysis Code).
1.6.2 SAC (Seismic Analysis Code)
SAC (Seismic Analysis Code, Goldstein et Snoke, 2005) est un programme interac-
tif et un format, de´veloppe´s par l’IRIS (http ://www.iris.edu/hq/). Largement utilise´
aujourd’hui, cet outil permet de manipuler les donne´es sismologiques et d’effectuer des
ope´rations de traitement de signal. Le format SAC contient les informations sur la
forme d’onde et la me´tadonne´e. De plus, SAC propose des librairies qui permettent la
lecture et l’e´criture des traces SAC par des proce´dures externes de´veloppe´es dans un
langage adapte´ pour le calcul scientifique. Les ope´rations de de´cimation (section 1.3)
ainsi que la de´convolution de la re´ponse instrumentale (section 1.4) ont e´te´ effectue´es
avec ce logiciel. Les librairies SAC ont e´te´ utilise´es pour interagir avec des proce´dures
externes e´crites en Fortran, de´veloppe´es pour calculer les intercorre´lations individuelles
(section 1.5).
1.6.3 Fortran
Cre´e´ en 1954, Fortran est le plus ancien langage scientifique. Encore largement uti-
lise´, ce programme propose une bibliothe`que de programmes tre`s vaste. Les proce´dures
utilise´es pour le calcul des intercorre´lations, ainsi que pour de nombreuses applications
pre´sente´es dans le cadre de cette the`se, ont e´te´ de´veloppe´es en Fortran 95.
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Intercorre´lation et e´mergence de la
fonction de Green empirique
La Terre ferait-elle autant de bruit pour rien ?
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La fonction de Green correspond a` la re´ponse impulsionnelle du milieu. Les pro-
prie´te´s de la fonction de Green sont donc uniquement relie´es aux proprie´te´s du milieu
traverse´.
Les travaux de Aki (1957) ont montre´ que les intercorre´lations du champ d’onde
sismique ambiant enregistre´ par un re´seau de sismome`tres peuvent eˆtre utilise´es pour
retrouver des informations sur le milieu. Les expe´riences en acoustique mene´es par
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Lobkis et Weaver (2001) ont montre´ la possibilite´ d’extraire la fonction de Green par
corre´lation d’un champ d’onde diffus entre une paire de capteurs. Campillo et Paul
(2003) ont pre´sente´ l’application de cette me´thode en utilisant la partie diffuse de la
coda sismique. Shapiro et Campillo (2004) ont montre´ que l’intercorre´lation du si-
gnal sismique continu enregistre´ a` deux capteurs est relie´e a` la fonction de Green. De
nombreuses applications en sismologie base´es sur l’intercorre´lation du champ d’onde
sismique ambiant ont depuis vu le jour (p. ex Shapiro et al., 2005 ; Brenguier et al.,
2008 ; Lin et al., 2008 ; Poli et al., 2012).
Le champ d’onde sismique ambiant e´tant majoritairement constitue´ d’ondes de sur-
face (p. ex. Schimmel et al., 2011), c’est ce type d’ondes qui est principalement observe´
dans les intercorre´lations. L’intercorre´lation ne contient donc pas la fonction de Green
comple`te, mais une approximation de celle-ci, couramment appele´e fonction de Green
empirique.
La reconstruction de la fonction de Green empirique par intercorre´lation n’est pos-
sible que sous certaines conditions. Ce chapitre pre´sente les conditions d’e´mergence de
la fonction de Green empirique (section 2.1).
Les me´thodes de traitement classiquement utilise´es pour se rapprocher de ces condi-
tions sont de´crites dans les sections 2.2, 2.3, et 2.4.
La section 2.5 pre´sente une e´tude comparative de deux techniques de normalisation
des amplitudes temporelles utilise´es pour l’e´mergence de la fonction de Green empirique.
2.1 Condition d’e´mergence de la fonction de Green
empirique
La reconstruction de la fonction de Green empirique par intercorre´lation est forte-
ment de´pendante de la position des sources situe´es autour de la paire de capteurs (p. ex.
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Campillo, 2006).
La figure 2.1 pre´sente une expe´rience synthe´tique montrant l’influence de la posi-
tion des sources sur les re´sultats de l’intercorre´lation (Boue´, 2013). Les sources sont
positionne´es re´gulie`rement sur un cercle entourant deux capteurs A et B se´pare´s par
une distance ∆ (figure 2.1a). Seule la reconstruction des ondes de surface est e´tudie´e.
Le milieu est homoge`ne, de vitesse V . La position de chaque source est donne´e par
une valeur d’azimut θ. Un azimut nul correspond a` une source aligne´e avec les deux
re´cepteurs, du coˆte´ de la station A.
Pour une source situe´e a` θ = 0◦ (cas 1, figure 2.1), une onde de surface est observe´e
dans l’intercorre´lation a` un de´calage en temps positif e´gal a` ∆/V . Cette onde correspond
a` l’onde de surface qui serait enregistre´e a` la station B si une source e´tait place´e a` la
station A. L’onde de surface reconstruite dans la corre´lation correspond a` la partie
causale de la fonction de Green empirique. Re´ciproquement, pour une source situe´e a`
θ = 180◦ (non montre´), une onde de surface est observe´e pour un de´calage en temps
ne´gatif e´gal a` −∆/V . L’onde de surface reconstruite dans la corre´lation correspond a`
la partie anticausale de la fonction de Green empirique.
Dans le cas ou` les sources sont re´parties uniforme´ment entre 0◦ et 360◦ d’azimut
(cas 2, figure 2.1), des ondes de surface sont observe´es dans l’intercorre´lation a` des
de´calages en temps positifs (∆/V ) et ne´gatifs (−∆/V ). Une distribution uniforme des
sources autour des capteurs revient a` conside´rer un champ d’onde isotrope. Dans ces
conditions, les parties causales et anticausales de la fonction de Green empirique sont
retrouve´es dans l’intercorre´lation. Seules les sources situe´es selon une direction proche de
l’alignement des deux stations contribuent de manie`re constructive a` la reconstruction
de la fonction de Green (p. ex. Roux et al., 2005).
Pour une source situe´e a` θ = 45◦, une onde de surface est observe´e dans l’inter-
corre´lation a` un de´calage en temps positif infe´rieur a` ∆/V (cas 3, figure 2.1). Cette
onde ne correspond donc pas a` la fonction de Green empirique.
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Figure 2.1 : Expe´rience synthe´tique illustrant l’influence de la position des sources
sismiques sur l’intercorre´lation (figure modifie´e d’apre`s Boue´, 2013). a) Configuration
de l’expe´rience. Les triangles indiquent les positions des stations. Les portions de cercle
colore´s indiquent la position des sources sismiques utilise´es pour le calcul de l’inter-
corre´lation. b) Re´sultats des intercorre´lations.
Cette expe´rience montre que la pre´sence d’un champ d’onde istotrope est favo-
rable a` l’e´mergence de la fonction de Green empirique (cas 2, figure 2.1), tandis que la
pre´sence d’un champ d’onde anisotrope ne favorise pas la reconstruction de la fonction
de Green empirique par intercorre´lation (cas 3, figure 2.1), sauf dans le cas ou` la direc-
tion d’e´nergie incidente est dans l’alignement des stations (cas 1, figure 2.1).
Dans la re´alite´, le milieu n’est pas homoge`ne, et la diffraction des ondes lie´e a` la
pre´sence d’he´te´roge´ne´ite´s peut permettre d’isotropiser le champ d’onde, notamment a`
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courtes pe´riodes (T < 10 s) (p. ex. Campillo, 2006). Cependant, les sources de bruit
microsismique oce´anique, qui contribuent majoritairement au champ d’onde sismique
ambiant entre 1 et 50 s de pe´riode, sont relativement ponctuelles et tre`s he´te´roge`nes en
amplitude (p. ex. Lande`s et al., 2010 ; Hillers et al., 2012 ; Stutzmann et al., 2012). Par
ailleurs, les ondes balistiques ge´ne´re´es par les se´ismes sont a` l’origine de flux d’e´nergie
tre`s directionnels de forte amplitude.
Par conse´quent, des me´thodes de traitement du signal adapte´es doivent eˆtre mises
en œuvre sur les donne´es re´elles pour minimiser l’influence des sources dominantes.
Il existe deux e´tapes de traitement principales qui sont de´taille´es dans les prochaines
sections :
– homoge´ne´isation des amplitudes dans le domaine temporel (section 2.2) et spectral
(section 2.3)
– moyenne temporelle sur une longue pe´riode d’observation (section 2.4)
2.2 Traitement dans le domaine temporel
Le traitement dans le domaine temporel consiste a` minimiser l’influence des sources
dominantes en amplitude pendant la pe´riode d’observation afin de se rapprocher d’un
champ d’onde isotrope.
2.2.1 Se´lection
Cette approche consiste a` e´carter toutes les portions d’enregistrement qui contiennent
des arrive´es transitoires 1 de forte amplitude afin de ne conserver que les effets lie´s au
bruit microsismique oce´anique et aux codas. Cette se´lection peut se faire par catalogue
(p. ex. Pedersen et Kru¨ger, 2007) ou bien a` partir de la donne´e elle-meˆme pour per-
mettre une se´lection automatique (p. ex. Poli et al., 2013 ; Boue et al., 2013). Toutes les
1. Les arrive´es transitoires sont des e´ve`nements de courte dure´e, comme les arrive´es balistiques lie´es
aux se´ismes.
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approches base´es sur la se´lection sont fortement de´pendantes de la taille de la feneˆtre
utilise´e pour segmenter la donne´e continue. La taille de la feneˆtre doit eˆtre similaire a`
la dure´e caracte´ristique des e´ve`nements que l’on cherche a` enlever (Groos et al., 2012 ;
Seats et al., 2012). En effet, l’utilisation de feneˆtres trop longues par rapport a` la dure´e
caracte´ristique de l’e´ve`nement a` enlever re´duit la quantite´ de donne´es utilisable.
2.2.2 Normalisation des amplitudes
Il existe trois me´thodes de normalisation des amplitudes temporelles couramment
rencontre´es dans la litte´rature :
1. la me´thode 1-BIT (p. ex Campillo et Paul, 2003 ; Larose, 2004) : cette me´thode
re´pandue consiste a` diviser chaque e´chantillon par sa valeur absolue. Apre`s nor-
malisation, les amplitudes du signal varient entre +1 et -1, codant ainsi le signal
sismique sur 1 bit a` chaque pas de temps. Lorsqu’elle est utilise´e sur des signaux
large bande, il a e´te´ observe´ que la normalisation 1-BIT tend a` re´duire la gamme
de pe´riode utilisable, particulie`rement a` longues pe´riodes (T > 30 s) ou` les am-
plitudes spectrales sont faibles (Pedersen et Kru¨ger, 2007).
2. la me´thode RAM (Running Absolute Mean en anglais, Bensen et al., 2007) : cette
me´thode consiste a` diviser le signal continu par une version lisse´e de lui-meˆme,










ou` u˜n est l’amplitude du signal a` l’e´chantillon n apre`s normalisation, un est l’am-
plitude du signal avant normalisation, wn le facteur de normalisation a` l’e´chantillon
n, et 2N + 1 le nombre d’e´chantillons utilise´s pour calculer la moyenne glissante.
Le parame`tre N controˆle le degre´ de lissage. Une normalisation 1-BIT est effectue´e
lorsque N = 0. Les travaux de Groos et al. (2012) montrent que la normalisation
par moyenne glissante alte`re moins les composantes longues pe´riodes du signal
que la normalisation 1-BIT.
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3. la technique du seuil en amplitude (Sabra et al., 2005) : cette me´thode consiste
a` de´finir une valeur d’amplitude seuil qui repose sur une mesure statistique de
l’e´nergie contenue dans un segment donne´. Tout e´chantillon qui de´passe cette
valeur est normalise´ par une valeur d’amplitude choisie par l’utilisateur. L’avan-
tage de cette approche est de ne pas modifier les petites amplitudes du signal qui
contiennent la partie diffuse du signal utile a` la reconstruction de la fonction de
Green empirique.
Malgre´ leur robustesse, les me´thodes de normalisation des amplitudes temporelles
sont non line´aires, et modifient donc conside´rablement les informations contenues dans
le signal original. Par exemple, la normalisation temporelle peut augmenter artificiel-
lement la contribution des sources lointaines par rapport aux sources proches (Tian
et Ritzwoller, 2015), et accentuer la contribution des signaux persistants monochroma-
tiques (Shapiro et al., 2006). Par ailleurs, ces techniques rendent difficile l’interpre´tation
de l’amplitude des intercorre´lations (p. ex Prieto et al., 2009 ; Denolle et al., 2013).
2.3 Traitement dans le domaine spectral
Dans le domaine spectral, l’e´nergie du champ d’onde sismique ambiant n’est pas
re´partie de fac¸on homoge`ne. La normalisation des amplitudes spectrales, aussi ap-
pele´e blanchiment spectral, permet principalement de diminuer la pre´dominance des
sources persistantes (comme les sources de bruit oce´anique primaire et secondaire) sur
les sources moins re´pe´titives et/ou de plus faible e´nergie.
Le blanchiment spectral est souvent utilise´ en combinaison avec les me´thodes de
normalisation temporelle, mais peut-eˆtre aussi utilise´ seul lorsque l’utilisation d’une
me´thode de normalisation des amplitudes temporelles n’est pas adapte´e (Prieto et al.,
2009).
Dans la pratique, le blanchiment spectral s’effectue en divisant le spectre par une
version lisse´e de l’amplitude spectrale dans la gamme de pe´riodes d’inte´reˆt. Le degre´
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de lissage a peu d’influence sur les re´sultats (Seats et al., 2012). L’amplitude spectrale
associe´e aux autres pe´riodes est mise a` ze´ro. La gamme de pe´riodes d’inte´reˆt est isole´e
par une feneˆtre d’apodisation en cosinus.
La figure 2.2 illustre les e´tapes de normalisation des amplitudes temporelles et spec-
trales sur un segment de donne´es re´elles obtenues apre`s de´convolution de la re´ponse
instrumentale entre 2,5 et 50 s de pe´riode. On observe dans la donne´e originale un
e´ve`nement transitoire de forte amplitude correspondant a` un se´isme qui a eu lieu au
Japon (figure 2.2a).
L’amplitude spectrale de la trace est domine´e par les deux pics microsismiques oce´a-
niques primaire et secondaire (autour de 7 s et 14 s de pe´riode environ, figure 2.2.b).
Une e´nergie significative est aussi observe´e pour des pe´riodes supe´rieures a` 20 s, qui est
lie´e au te´le´se´isme.
La normalisation temporelle permet d’e´quilibrer les amplitudes en supprimant la
dominance du se´isme (figure 2.2c). Cependant, on observe sur la figure 2.2.d que les
amplitudes spectrales sont encore inhomoge`nes. La normalisation temporelle accentue
la contribution des signaux persistants monochromatiques, comme les sources de bruit
secondaire, par rapport aux autres sources (Shapiro et al., 2006). Par ailleurs, on ob-
serve que la normalisation temporelle cre´e´e artificiellement du signal pour des pe´riodes
supe´rieures a` 50 s (figure 2.2b).
La normalisation des amplitudes spectrales, et l’ope´ration de feneˆtrage, permettent
donc d’e´galiser les amplitudes spectrales dans la gamme de pe´riodes d’inte´reˆt, et de
supprimer l’e´nergie artificielle cre´e´e a` l’exte´rieur de celle-ci par la normalisation tem-
porelle (figure 2.2f).
Les e´tapes de traitements dans le domaine temporel et/ou spectral sont indispen-
sables pour homoge´ne´iser le champ d’onde et ainsi favoriser l’e´mergence de la fonction
de Green empirique. Une deuxie`me e´tape consiste a` conside´rer des longues pe´riodes
d’observation.
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Figure 2.2 : Normalisation des amplitudes temporelles et spectrales sur un segment de
24h enregistre´ le 1er janvier 2012 sur la composante verticale de la station PY41 apre`s
de´convolution de la re´ponse instrumentale (voir figure 1.3). Amplitudes temporelles (a)
et spectrales (b) du signal. c) et d) Identique a` a) et b) apre`s normalisation des am-
plitudes temporelles par moyenne glissante. e) et f) Identique a` b) apre`s normalisation
des amplitudes spectrales.
43
Chapitre 2. Intercorre´lation et e´mergence de la fonction de Green empirique
2.4 Sommation temporelle et intercorre´lation
moyenne
Les sources a` l’origine du champ d’onde sismique ambiant sont relativement ponc-
tuelles, mais elles posse`dent une forte variabilite´ spatio-temporelle. Ainsi, l’utilisation
d’une longue pe´riode d’observation permet de moyenner sur diffe´rentes positions de
sources, ce qui revient a` imiter la pre´sence d’un champ d’onde plus isotrope. L’uti-
lisation d’une longue pe´riode d’observation permet donc de favoriser l’e´mergence de
la fonction de Green empirique par intercorre´lation. Dans la pratique, cela revient a`
additionner les intercorre´lations individuelles.
Les intercorre´lations individuelles iccAB(τ) calcule´es entre deux stations A et B (voir






ou` N est le nombre total de segments disponibles pour la paire de stations AB. Cette
intercorre´lation unique est l’intercorre´lation moyenne associe´e a` la paire de stations
AB. Si un traitement adapte´ a e´te´ effectue´ au pre´alable sur le signal (voir section 2.2 et
section 2.3) et sous des conditions favorables, la sommation temporelle permet de faire
e´merger un signal dans l’intercorre´lation qui contient la fonction de Green empirique
(figure 2.3).
La figure 2.4 pre´sente l’exemple d’une intercorre´lation moyenne sur 155 jours calcule´e
pour la paire de stations ARBF-CLF. Des signaux sont observe´s a` des temps d’arrive´es
pre´dits pour une onde de surface se propageant le long du grand cercle reliant les deux
stations. On observe que les amplitudes du signal reconstruit dans les de´calages en temps
ne´gatifs sont plus importantes que les amplitudes du signal observe´es dans les de´calages
en temps positifs. Ces diffe´rences d’amplitude peuvent traduire une re´partition inho-
moge`ne des sources autour de la paire de stations (Paul, 2005). Dans l’exemple pre´sente´
sur la figure 2.4, une densite´ de sources plus importante du coˆte´ de la station CLF que
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de la station ARBF pourrait eˆtre a` l’origine de l’assyme´trie des amplitudes observe´es
dans la partie causale et anticausale de l’intercorre´lation.
Le rapport signal sur bruit (note´ SNR, pour Signal to Noise Ratio en anglais) est
une mesure qui permet de quantifier l’e´mergence du signal. Il est calcule´ comme le rap-
port entre le maximum d’amplitude de´tecte´ dans une feneˆtre temporelle de´finie par les
temps d’arrive´e pre´dits pour la fonction de Green (la  feneˆtre signal  , rectangle noir
a` lignes continues sur la figure 2.4) et une estimation statistique du niveau de bruit
dans une  feneˆtre bruit (rectangle noir a` lignes pointille´es sur la figure 2.4) , isole´e
de la  feneˆtre signal .
En ge´ne´ral, les amplitudes des parties causales et anticausales de la fonction de Green
empirique ne sont pas syme´triques car la distribution des sources est inhomoge`ne (Stehly
et al., 2006 ; Yang et Ritzwoller, 2008). Le contenu spectral des signaux reconstruits
dans les parties causales et anticausales peut eˆtre significativement diffe´rent, en lien
avec la nature des sources situe´es de part et d’autres de la paire de stations (Yang
et Ritzwoller, 2008). La syme´trisation (figure 2.5) est une ope´ration de traitement du
signal qui consiste a` additionner les parties causales et anticausales de la fonction de
Green empirique afin d’augmenter le rapport signal sur bruit, et rendre l’amplitude
spectrale du signal reconstruit plus homoge`ne (p. ex. Lin et al., 2007 ; Verbeke et al.,
2012).
2.5 Comparaison des me´thodes de normalisation
temporelle
Le nombre important de me´thodes de´die´es au traitement dans le domaine temporel
(voir section 2.2) rend difficile une analyse exhaustive.
Cette e´tude compare uniquement les me´thodes de normalisation temporelle base´es
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Figure 2.3 : E´mergence de la fonction de Green empirique par sommation des inter-
corre´lations. La dure´e de signal somme´e est indique´e a` gauche. Les rectangles bleus
de´limitent les temps d’arrive´es pre´dits pour une onde de surface se propageant le long
du grand cercle reliant les deux stations avec une vitesse comprise entre 2 km/s et 5
km/s. Les intercorre´lations sont calcule´e pour la paire de stations ARBF-CLF (∆ =557
km, figure 2.6).
sur des estimateurs locaux d’amplitude, les me´thodes 1-BIT et RAM, tre`s largement
utilise´es dans la litte´rature et dont les performances sont encore discute´es (Groos et al.,
2012 ; Seats et al., 2012). Les travaux de Bensen et al. (2007) montrent que l’utilisation
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Figure 2.4 : Intercorre´lation moyenne (paire de stations ARBF-CLF, ∆ =557 km,
figure 2.6) a` 14 s de pe´riode. Les rectangles indiquent les feneˆtres temporelles utilise´es
pour le calcul du rapport signal sur bruit (voir section 2.4). Les rectangles noirs a` lignes
continues de´limitent les temps d’arrive´es pre´dits pour une onde de surface se propageant
le long du grand cercle reliant les deux stations avec une vitesse comprise entre 2 km/s
et 5 km/s ( feneˆtre signal ), tandis que ceux a` lignes pointille´es indiquent les feneˆtres
temporelles utilise´es pour calculer les statistiques sur le bruit re´siduel ( feneˆtre bruit).
Figure 2.5 : Sche´ma illustratif de la syme´trisation. a) Intercorre´lation initiale posse´dant
des signaux dans les de´calages en temps positifs (partie causale, en bleu) et ne´gatifs
(partie anticausale, en vert). b) Le signal anticausal est isole´, renverse´ en temps (signal
en vert pointille´), puis additionne´ avec le signal causal. c) Intercorre´lation syme´trise´e.
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d’une longueur de feneˆtre de normalisation e´gale a` la moitie´ de la pe´riode maximale
contenue dans les donne´es, permet d’obtenir les meilleurs re´sultats. Cependant, la per-
formance de la me´thode en fonction de la longueur de la feneˆtre de normalisation de´pend
fortement de la composition du champ d’onde ambiant (proximite´ avec les sources de
bruits oce´aniques, variations saisonnie`res, sismicite´ re´gionale, etc). Le choix dans la
me´thode n’est donc pas syste´matique et peut varier d’un jeu de donne´es a` un autre.
Cette e´tude compare les performances de la me´thode de normalisation en fonction
de la longueur de feneˆtre utilise´e, controˆle´e par le parame`tre N (e´quation 2.1). Les
re´sultats peuvent diffe´rer d’une paire de stations a` une autre, en fonction de la distance
interstation et de l’orientation de la paire par rapport a` la direction du flux d’e´nergie
dominant.
Un re´seau de 24 stations re´parties uniforme´ment sur la re´gion e´tudie´e est se´lectionne´,
incluant 276 paires de stations avec des distances interstations comprises entre 95 et
1631 km, et des azimuts entre 4 et 358◦ (figure 2.6). Les enregistrements continus a`
chaque station sont de´coupe´s en segments de 24 h (chapitre 1). Les amplitudes tem-
porelles sont normalise´es en utilisant diffe´rentes longueurs de feneˆtres (e´quation 2.1,
section 2.2). Un blanchiment spectral est syste´matiquement applique´ apre`s la normali-
sation temporelle (section 2.3). Les intercorre´lations individuelles sur chaque paire de
stations sont calcule´es (section 1.5) et sont syme´trise´es (section 2.4, figure 2.5).
Afin d’analyser la de´pendance des re´sultats aux diffe´rents types de sources, plusieurs
gammes spectrales sont e´tudie´es :
– 2,5 - 12 s de pe´riode : microse´ismes oce´aniques secondaire
– 10 - 20 s de pe´riode : microse´ismes oce´aniques primaire
– 17 - 50 s de pe´riode : sismicite´ globale
– 2,5 - 50 s de pe´riode : signal large-bande
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Deux types d’analyses sont effectue´es :
– la convergence qui informe sur l’e´mergence du signal au cours du temps
– l’analyse du signal reconstruit sur l’intercorre´lation moyenne
Deux mesures de qualite´ sont utilise´es :
– le rapport signal sur bruit (section 2.4 et figure 2.4) qui caracte´rise l’e´mergence
d’un signal













ou` s1(t) et s2(t) sont les amplitudes de deux se´ries temporelles au temps t, τ0 le
temps correspondant au de´but de la feneˆtre temporelle analyse´e, et T la dure´e
de cette feneˆtre. La valeur de R est calcule´ee dans la  feneˆtre signal (figure 2.4).
2.5.1 E´tude de convergence
Une e´tude de convergence en termes de rapport signal sur bruit est effectue´e en
utilisant toutes les paires du re´seau ayant un nombre de corre´lations individuelles d’au
moins 150 jours (256 paires). Pour chaque paire de stations, on additionne progres-
sivement les intercorre´lations individuelles. Le rapport signal sur bruit est calcule´ a`
chaque nouvelle intercorre´lation ajoute´e. Les re´sultats issus de chaque paire sont en-
suite moyenne´s. La figure 2.7a pre´sente les re´sultats pour la gamme de pe´riode 2,5-50 s
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Figure 2.6 : Re´seau de 24 stations utilise´es pour effectuer les e´tudes sur le traitement
temporel des donne´es (voir le tableau 5.4 pour les de´tails sur les stations).
en utilisant N = 0 (1-BIT), et N = 2, N = 5, N = 8, N = 12. La normalisation 1-BIT
est associe´e a` la vitesse de convergence la plus faible. Les meilleurs resultats sont obte-
nus lorsque la longueur de la feneˆtre de normalisation est e´gale a` la moitie´ de la pe´riode
maximale, en accord avec Bensen et al. (2007). L’influence dans le changement de la
valeur de N pour la normalisation de type RAM est faible. Des observations similaires
sont constate´es entre 2,5-12 s, 10-20 s, et 17-50 s de pe´riode (Figure 2.7b). Dans chaque
cas, la normalisation 1-BIT est associe´e avec la vitesse de convergence la plus faible.
C’est entre 2,5-12 s de pe´riode que la diffe´rence entre les me´thodes de type 1-BIT et
RAM est la plus importante.
Une seconde e´tude de convergence sur 365 jours est effectue´e en utilisant la simi-
larite´ de la forme d’onde par rapport a` un signal de re´fe´rence. Pour chaque paire, le
signal de re´fe´rence est l’intercorre´lation moyenne obtenue apre`s la sommation d’un an
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de donne´es. Pour chaque paire, on additionne progressivement les intercorre´lations indi-
viduelles. La similarite´ (e´quation 2.3) avec l’intercorre´lation de re´fe´rence est calcule´e a`
chaque nouvelle intercorre´lation ajoute´e. Les re´sultats issus de chaque paire sont ensuite
moyenne´s. La figure 2.8a pre´sente les re´sultats sur les intercorre´lations entre 2,5 et 50
s de pe´riode obtenus en utilisant N = 0 (1-BIT), N = 2, N = 5, N = 8 et N = 12. On
observe que la normalisation 1-BIT est associe´e avec la vitesse de convergence la plus
faible. Pour la normalisation de type RAM (N 6= 0), le changement dans la valeur de N
n’a pas d’influence sur les re´sultats. La normalisation de type 1-BIT se singularise donc
clairement. Les meˆmes tendances sont observe´es sur les intercorre´lations entre 2,5-12 s
et 10-20 s de pe´riode, ou` la normalisation de type RAM est plus performante que la
normalisation 1-BIT (figure 2.8b). Les plus grandes diffe´rences sont observe´es entre 2,5
et 12 s de pe´riode. Dans la gamme 17-50 s, la convergence est quasiment identique avec
les deux me´thodes.
2.5.2 Analyse des intercorre´lations moyennes
Les signaux reconstruits sur les intercorre´lations moyennes issues de la somme de
150 intercorre´lations individuelles sont analyse´s. Les valeurs de rapport signal sur bruit,
calcule´es sur les intercorre´lations moyennes entre 2,5-50 s de pe´riode, sont repre´sente´es
en fonction de la distance interstation (figure 2.9a). Quelle que soit la distance inter-
station, la normalisation de type 1-BIT est syste´matiquement moins performante que
la normalisation de type RAM. Le rapport signal sur bruit de´croˆıt avec la distance
interstation selon la fonction x 7→ 1/√(x). Ce re´sultat peut s’expliquer par le fait que
le bruit microsismique se propage de fac¸on moins cohe´rente sur les longues distances en
raison de l’attenuation et de la diffraction notamment (p. ex. Sabra et al., 2005).
La mesure de similarite´ (e´quation 2.3) permet de comparer les formes d’onde ob-
tenues sur les intercorre´lations avec les diffe´rentes me´thodes de normalisation. La fi-
gure 2.9b montre que la normalisation de type 1-BIT donne des re´sultats significative-
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ment diffe´rents a` ceux de la normalisation de type RAM. On observe que le choix de la
taille de la feneˆtre utilise´e pour la normalisation de type RAM a peu d’influence sur les
re´sultats. Dans tous les cas, les diffe´rences augmentent avec la distance interstation.
2.5.3 Synthe`se des re´sultats
Les observations montrent que la normalisation de type RAM est plus performante
que la normalisation de type 1-BIT. Ce re´sultat est vrai aussi bien entre 2, 5 − 50 s,
2, 5− 12 s et 10− 20 s de pe´riode. Les diffe´rences entre les deux types de normalisation
sont plus te´nues pour les donne´es filtre´es entre 17 et 50 s de pe´riode. La normalisation de
type 1-BIT (N =0) se singularise clairement de la normalisation de type RAM (N 6= 0)
qui posse`de des performances e´quivalentes quelle que soit la longueur de feneˆtre de
normalisation utilise´e. Les meilleurs re´sultats sont observe´s en utilisant une longueur
de feneˆtre de normalisation e´gale a` la moitie´ de la pe´riode maximale, en accord avec les
re´sultats obtenus par Bensen et al. (2007).
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Figure 2.7 : Convergence moyenne du rapport signal sur bruit sur 150 jours calcule´e
en utilisant 256 paires du re´seau. a) Entre 2,5-50 s de pe´riode. La normalisation de
type 1-BIT est compare´e a` la normalisation de type RAM avec quatre longueurs de
feneˆtre de normamlisation diffe´rentes (voir le´gende). b) Entre 2,5-12 s, 10-20 s, et 17-50
s de pe´riode. Dans chaque gamme de pe´riode, la normalisation 1-BIT est compare´e a`
la me´thode RAM parame´tre´e avec une feneˆtre de normalisation adapte´e a` la pe´riode
maximale observe´e (voir texte pour les de´tails).
2.5-12 s 10-20 s 17-50 s 2.5-50 s
me´thode RAM ++ + = ++
me´thode 1-BIT − − = −
Table 2.1: Tableau re´capitulatif des performances des me´thodes 1-BIT et RAM en
fonction de la gamme de pe´riode. ++ : me´thode significativement plus performante,
+ : me´thode plus performante, − : me´thode moins performante.
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Figure 2.8 : Convergence moyenne de la forme d’onde sur 365 jours, calcule´e en utili-
sant 112 paires du re´seau. a) Entre 2,5 et 50 s de pe´riode, la normalisation 1-BIT est
compare´e a` la me´thode RAM avec quatre longueurs de feneˆtres de normalisation (voir
le´gende). b) Gammes 2,5-12 s, 10-20 s, et 17-50 s de pe´riode. Dans chaque gamme de
pe´riode, la normalisation 1-BIT est compare´e a` la me´thode RAM parame´trise´e avec
une feneˆtre de normalisation adapte´e a` la pe´riode maximale observe´e (voir texte pour
les de´tails).
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Figure 2.9 : Comparaison des re´sultats obtenus avec diffe´rentes valeurs de N entre 2,5-
50 s de pe´riode. a) Rapport signal sur bruit calcule´ sur les intercorre´lations moyennes en
fonction de la distance interstation. Chaque courbe repre´sente la fonction x 7→ 1/√(x)
qui explique au mieux les donne´es. b) Similarite´ des formes d’onde obtenues avec chaque





Redondance de phase dans les
intercorre´lations du champ d’onde
sismique ambiant
Les ondes s’honorent d’une Terre qui tremble.
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La notion d’intercorre´lation individuelle, introduite dans le chapitre 1, est au cœur
de ce chapitre qui pre´sente une me´thode pour e´tudier les proprie´te´s du champ d’onde
sismique ambiant. Les intercorre´lations individuelles sont compare´es en utilisant une
mesure de cohe´rence base´e sur la phase instantane´e (figure 3.1). L’utilisation de la
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phase instantane´e permet d’effectuer une mesure de cohe´rence locale sensible aux chan-
gements de la forme d’onde, inde´pendante des diffe´rences d’amplitude entre les signaux.
Il existe deux manie`res de de´finir la cohe´rence de phase, soit en ne conside´rant que
la partie constructive de la sommation vectorielle (c1 uniquement, voir figure 3.1b), soit
en utilisant la de´finition comple`te qui inclut la partie ne´gative (c1 et c2, voir figure 3.1b).
Dans un premier temps, nous avons travaille´ uniquement avec c1. Ce travail est
de´taille´ dans la section 3.1 qui introduit les bases the´oriques du calcul de la cohe´rence
de phase dans une collection de signaux, et dans la section 3.2 qui pre´sente un exemple
d’application de la me´thode sur des intercorre´lations calcule´es dans l’Ouest de la France.
Nous avons ensuite conside´re´ la cohe´rence de phase totale (c1 et c2). Ce travail est
de´taille´ dans la section 3.3, sous forme d’un article intitule´ “Statistical redundancy of
instantaneous phases : theory and application to the seismic ambient wavefield”, accepte´
pour publication dans la revue Geophysical Journal International. La premie`re partie
de l’article pre´sente la the´orie sur les redondances de phase statistiques en utilisant la
cohe´rence de phase totale. La deuxie`me partie montre que la me´thode peut eˆtre utilise´e
pour relocaliser une source persistante dans le Golfe de Guine´e, en Afrique.
La section 3.4 pre´sente un autre exemple d’application de la me´thode concernant les
microse´ismes secondaires oce´aniques enregistre´s sur un re´seau de l’Ouest de la France.
3.1 La cohe´rence de phase
Chaque e´chantillon d’une se´rie temporelle re´elle peut eˆtre de´fini dans le plan com-
plexe par un vecteur instantane´ de longueur A(t) (enveloppe), et de direction φ(t)
(phase instantane´e) (Gabor, 1946 ; Taner et al., 1979). Le signal analytique S est cal-
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Figure 3.1 : Illustration de la mesure de cohe´rence de phase instantane´e. a) Se´ries
temporelles sj et sk compare´es au temps ts. b) Valeurs des phases instantane´es φj et φk
des traces sj et sk au temps ts dans le plan complexe. La cohe´rence de phase cˆjk(ts) =
0.5 |c1| (sections 3.1 et 3.2), tandis que la cohe´rence de phase cjk(ts) = 0.5 |c1|−0.5 |c2|
(sections 3.3 et 3.4).
cule´ a` partir de la transforme´e de Hilbert du signal re´el s, note´e H, tel que
S(t) = s(t) + iH(t) = A(t) exp[iφ(t)]. (3.1)
A` chaque e´chantillon, la phase instantane´e peut eˆtre utilise´e pour mesurer la cohe´rence
entre un ensemble de signaux (Schimmel et Paulssen, 1997). Dans le cas de deux signaux
sj et sk, la cohe´rence de phase, pour un temps t donne´, est base´e sur la sommation




∣∣eiφj(t) + eiφk(t)∣∣ , (3.2)
ou` cˆjk(t) est une valeur comprise entre 0 et 1 (figure 3.1). Une valeur de 1 est atteinte si
les deux signaux sont en phase, tandis qu’une valeur de 0 est atteinte si les signaux sont
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L’objectif e´tant de comparer un ensemble de n intercorre´lations, la cohe´rence de
phase individuelle, note´e µj(t), est de´finie comme la moyenne des cohe´rences de phase















Dans le cas d’un signal re´el ale´atoire gaussien, la distribution de phase instantane´e
est uniforme (White, 1991). Selon le principe d’ergodicite´, la distribution de phase
instantane´e de n signaux ale´atoires ge´ne´re´s inde´pendamment est uniforme a` chaque
temps t. Par conse´quent, la distribution de diffe´rence de phase instantane´e est aussi
uniforme. On peut montrer que dans ce cas, pour un nombre suffisant de signaux,
µj = µ¯(t) = 2/pi = 0.6366
1. La pre´sence d’un signal redondant en phase dans la collec-
tion de signaux se caracte´rise par une valeur de µ¯(t) supe´rieure a` 2/pi.
Les cohe´rences de phase globales et individuelles calcule´es sur une collection d’inter-
corre´lations peuvent eˆtre utilise´es pour caracte´riser le champ d’onde sismique ambiant.
Un exemple d’application sur des intercorre´lations calcule´es entre deux stations large-
bandes de´ploye´es dans l’Ouest de la France est pre´sente´ dans la section 3.2.
3.2 Re´sultats sur la paire de stations PY41-PY48
3.2.1 Cohe´rences de phase individuelles et cohe´rence de phase
globale
Les enregistrements sismiques sur la composante verticale des stations PY41 et PY48
situe´es sur la coˆte Atlantique franc¸aise sont e´tudie´s pour l’anne´e 2012. Les deux sta-
1. Une de´monstration similaire a` celle pre´sente´e dans la section 3.3 permet d’expliquer ce re´sultat.
60
tions forment une paire oriente´e Nord-Ouest, avec une distance interstation de 370 km
(figure 3.2a). La fre´quence d’e´chantillonnage est re´duite a` 4 Hz sur chaque station. Les
enregistrements continus sont ensuite de´coupe´s en segments de 2h, selon les e´tapes de
traitements pre´sente´s dans le chapitre 1. Les segments sont ensuite intercorre´le´s les uns
avec les autres sans e´tapes de normalisation des amplitudes en temps et en fre´quence,
pour former une collection d’intercorre´lations individuelles de 2 h (figure 3.2b). Chaque
mois est e´tudie´ se´pare´ment. Pour chaque intercorre´lation j appartenant a` un meˆme
mois, la cohe´rence de phase individuelle µj(t) (e´quation 3.4) est calcule´e pour chaque
e´chantillon entre -300 et 300 s de de´calage en temps. La cohe´rence de phase globale µ¯(t)
(e´quation 3.5) est aussi calcule´e. Trois gammes de pe´riode sont analyse´es afin d’e´tudier
les effets lie´s aux microse´ismes secondaires courtes et longues pe´riodes (2−5 s et 5−11 s,
Stephen et al., 2003), ainsi que les microse´ismes primaires (11− 18 s, Haubrich et Mc-
Camy, 1969).
La figure 3.3a montre deux exemples de cohe´rence de phase individuelle (µ2(t) en
vert, et µ368(t) en rouge) associe´e avec les 2ie`me et 368ie`me intercorre´lations de la collection
calcule´es pour le mois d’octobre entre 5 et 11 s de pe´riode (signaux vert et rouge sur la
figure 3.2b). Pour tous les de´calages en temps, sauf autour de t = −125 s, les valeurs de
cohe´rence de phase individuelle sont proches de la valeur the´orique de 0.6366 indiquant
la pre´sence d’un signal ale´atoire (section 3.1). Autour de t = −125 s, µ2(t) (figure 3.3a)
est associe´e avec des valeurs largement supe´rieures a` 0.6366 (0.9 au maximum, a` t =
−123.5 s), tandis que µ368(t) posse`de des valeurs infe´rieures a` 0.6366 (0.29 au minimum,
a` t = −124.5 s). Ces observations indiquent que la 2ie`me intercorre´lation est cohe´rente
en phase avec la plupart des autres intercorre´lations autour de −125 s, tandis que la
368ie`me intercorre´lation n’est pas cohe´rente en phase avec la plupart des intercorre´lations
de la collection a` ces e´chantillons.
La cohe´rence de phase globale µ¯(t) pour le mois d’octobre est pre´sente´e sur la fi-
gure 3.3,b. Un signal redondant en phase (µ¯(t) > 0.7) est clairement observe´ pour les
de´calages en temps compris entre −131 s et −113 s (lignes verticales noires pointille´es
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Figure 3.2 : Exemple d’intercorre´lations individuelles calcule´es entre les stations PY41
et PY48 sur la composante verticale pour le mois d’octobre 2012. a) Position des stations
PY41 et PY48. b) Sous-ensemble d’intercorre´lations individuelles filtre´es entre 5 et 11
s de pe´riode. Les intercorre´lations sont calcule´es a` partir de segments de donne´es de 2h.
Les cohe´rences de phase individuelles des signaux vert et rouge sont repre´sente´es sur la
figure 3.3a.
sur la figure 3.3). Ces temps d’arrive´es correspondent a` la propagation d’une onde de
surface le long du grand cercle reliant les deux stations avec une vitesse d’environ 3
km/s. La convention utilise´e pour le calcul des intercorre´lations indique que l’e´nergie
se propage du Nord-Ouest vers le Sud-Est (de PY48 vers PY41). L’activation re´pe´te´e
de sources microsismiques oce´aniques situe´es dans l’alignement des deux stations dans
l’Atlantique Nord (p. ex. Friedrich et al., 1998) est probablement a` l’origine de ce signal.
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Les cohe´rences de phase individuelles µj(t) permettent de quantifier la contribution
de chaque trace a` l’e´mergence du signal redondant en phase de´tecte´ dans la cohe´rence
de phase globale.
La contribution d’une intercorre´lation individuelle j est de´finie comme la me´diane
des valeurs de µj(t) calcule´es aux temps correspondants au signal redondant en phase
de´tecte´ sur µ¯(t) (lignes verticales noires pointille´es sur la figure 3.3b). Ainsi, dans les
exemples pre´sente´s sur la figure 3.3a, la valeur de contribution associe´e avec la 2ie`me
intercorre´lation est e´gale a` 0.85, tandis que celle de la 368ie`me intercorre´lation est e´gale
a` 0.41.
La variabilite´ temporelle des valeurs de contribution peut eˆtre utilise´e pour ca-
racte´riser le champ d’onde sismique ambiant.
Figure 3.3 : Statistiques sur la cohe´rence de phase pour la paire de stations PY41 PY48
(figure 3.2a) pour le mois d’octobre 2012 entre 5 et 11 s de pe´riode. a) Cohe´rences de
phase individuelles calcule´es a` partir de 371 comparaisons associe´es aux intercorre´lations
individuelles 2 et 368 (voir figure 3.2b). b) Cohe´rence de phase globale calcule´e a` partir
de 69006 comparaisons. Le signal redondant en phase de´tecte´ sur la cohe´rence de phase
globale est indique´ par les lignes verticales noires pontille´es.
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3.2.2 Analyse des contributions individuelles
Les valeurs de contribution associe´es a` chaque intercorre´lation calcule´es pour le
mois d’Octobre dans les trois gammes de fre´quences e´tudie´es sont repre´sente´es sur la
figure 3.4.
Dans les trois cas, un signal redondant en phase est de´tecte´ a` des de´calages en temps
ne´gatifs, correspondants a` la propagation d’une onde de surface le long du grand cercle
reliant les deux stations, du Nord-Ouest vers le Sud-Est, avec une vitesse d’environ 3
km/s (voir figure 3.3b pour la de´tection entre 5 et 11 s de pe´riode). Dans toutes les
gammes de pe´riodes analyse´es (figure 3.4), les valeurs de contribution sont globalement
e´leve´es (' 0.8) ce qui te´moigne de la pre´sence d’un signal fortement persistant en phase
dans la collection d’intercorre´lations.
Cependant, la variabilite´ temporelle des valeurs de contribution est diffe´rente dans
chaque gamme de pe´riode. Entre 11 et 18 s de pe´riode (figure 3.4a), on observe de nom-
breuses chutes de contribution rapides et de courte dure´e (p. ex., le 18 octobre), ainsi
que des variations plus longues de quelques jours (p. ex., autour du 26 octobre), et des
valeurs e´leve´es de contribution pendant plusieurs jours (p. ex. autour du 13 octobre).
Entre 5 et 11 s de pe´riode (figure 3.4b), on observe moins de variations rapides et les
valeurs de contributions sont plus stables avec le temps. Entre 2 et 5 s de pe´riode, les
valeurs de contribution sont beaucoup moins fluctuantes. Aucunes variations significa-
tives ne sont observe´es, sauf autour du 27 et 29 octobre.
La variabilite´ temporelle est donc fortement de´pendante du contenu spectral. La
figure 3.5 montre que ce comportement est observe´ pour de nombreux mois de l’anne´e,
quelle que soit la saison.
On observe e´galement des e´ve`nements de 1 a` 7 jours de dure´e qui affectent au moins
deux gammes de pe´riodes, et qui se manifestent par une e´volution lente en forme de
 V  de la valeur de contribution vers des valeurs plus faibles (par ex du 7 au 10
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de´cembre, du 2 au 5 janvier, du 2 au 4 avril et du 12 au 16 mai).
3.2.3 Interpre´tation et discussion
Les variations lentes de la contribution (quelques jours) peuvent eˆtre lie´es a` des
variations de l’e´nergie microsismique d’origine oce´anique en lien avec l’e´volution des
phe´nome`nes me´te´orologiques.
Les variations rapides (quelques heures) sont associe´es a` des e´ve`nements transi-
toires qui modifient temporairement le signal reconstruit dans les intercorre´lations in-
dividuelles par rapport a` la moyenne mensuelle. Ces changements brutaux peuvent
eˆtre explique´s par la pre´sence d’e´ve`nements transitoires de forte amplitude, comme les
se´ismes. La sismicite´ locale e´tant mode´re´e (environ un se´isme de ML ' 3.5 tous les 4
ans, Arroucau, 2006), il est plus probable que les se´ismes re´gionaux et les te´le´seismes
soient a` l’origine des variations de courte dure´e. Les se´ismes lointains ge´ne`rent des si-
gnaux de forte amplitude principalement a` longues pe´riodes (T > 10 s), ce qui peut
expliquer la plus grande variabilite´ observe´e entre 11 et 18 s de pe´riode.
Afin de mieux comprendre la relation entre les chutes de contribution rapides et
la sismicite´, une inspection visuelle des enregistrements a` chaque station a` partir du
catalogue du Bureau Central Sismologique Franc¸ais (Mw > 3.5) a e´te´ effectue´e. Au
total, 37 segments, associe´s a` un ou plusieurs se´ismes de´tecte´s a` au moins une station,
ont e´te´ identifie´s (ligne grise sur la figure 3.4). Par ailleurs, un recentrage de masse a
e´te´ de´tecte´ sur la station PY41 le 2 octobre (ligne verte sur la figure 3.4).
Il existe une correspondance entre les e´ve`nements de forte amplitude et les chutes
de contribution rapides entre 5− 11 s et 11− 18 s de pe´riode.
Des cas particuliers sont ne´anmmoins observe´s, comme l’activite´ tectonique de´tecte´e
entre le 27 et 29 octobre qui semble affecter uniquement les valeurs de contributions
entre 2 − 5 s et 5 − 11 s, mais pas entre 11 − 18 s de pe´riode. Il est donc possible
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Figure 3.4 : Contributions au cours du mois d’Octobre 2012 sur la paire de stations
PY41-PY48 entre 11− 18 s (a), 5− 11 s (b), et 2− 5 s (c). Une valeur toutes les 2h est
repre´sente´e. Les lignes grises indiquent les se´ismes de Mw > 3.5 pointe´s manuellement a`
au moins une des deux stations. La ligne verte indique un recentrage de masse de´tecte´
sur la station PY41 (voir texte pour les de´tails).
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Figure 3.5 : Contribution sur la paire PY41 PY48 pour le mois de De´cembre (a),
Janvier (b) , Avril (c) et Mai (2012) de l’anne´e 2012, entre 2-5 s de pe´riode (noir), 5-11
s de pe´riode (rouge) et 11-18 s de pe´riode (bleu).
que les se´ismes ne soient pas a` l’origine de ces variations. Le bulletin climatique in-
dique des vents tre`s violents dans le Nord-Ouest de la France et en mer Me´diterrane´e
pendant le 27 et 29 octobre. Il est donc probable que les microse´ismes ge´ne´re´s par
le passage de ces tempeˆtes soient a` l’origine de ces variations de contributions qui
ont lieu pendant plusieurs jours. Les faibles valeurs de contributions, observe´es entre
11 − 18 s de pe´riode les jours pre´ce´dents le 27 octobre (du 24 au 26 octobre) pour-
raient eˆtre aussi relie´es a` ce phe´nome`ne me´te´orologique. En effet, la dispersion des
vagues, en lien avec le de´placement des tempeˆtes, peuvent affecter les diffe´rentes pe´riodes
du champ d’onde sismique ambiant de fac¸on asynchrone (Friedrich et al., 1998). Par
conse´quent, les e´volutions lentes de la valeur de la contribution en forme de  V  ob-
serve´es re´gulie`rement pendant l’anne´e sur les trois gammes de pe´riodes (voir figure 3.5)
sont probablement en lien avec le passage de tempeˆtes.
Les microse´ismes secondaires courtes pe´riodes (2− 5 s) sont principalement ge´ne´re´s
en pleine mer tandis que les microse´ismes secondaires longues pe´riodes (5− 11 s) sont
67
Chapitre 3. Redondance de phase
plutoˆt ge´ne´re´s a` proximite´ des coˆtes (Beucler et al., 2015). Les microse´ismes primaires
sont ge´ne´re´s uniquement pre`s des coˆtes (p. ex. Haubrich et McCamy, 1969). Les mi-
crose´ismes ge´ne´re´s a` proximite´ des coˆtes sont fortements soumis a` la variabilite´ des
effets locaux qui conditionnent la hauteur d’eau, comme la mare´e, ce qui n’est pas le
cas des microse´ismes ge´ne´re´s en pleine mer. La stabilite´ des valeurs de contributions
observe´e entre 2− 5 s de pe´riode par rapport a` la variabilite´ observe´e entre 5− 11 s et
11 − 18 s de pe´riode peut donc eˆtre aussi relie´e a` la diffe´rence de position des sources
dominantes dans chaque gamme de pe´riode.
La mesure de cohe´rence cˆjk(t) utilise´e jusqu’a` pre´sent varie entre 0 et 1. Une mesure
de cohe´rence plus ge´ne´rale consiste a` conside´rer le cas ou` les signaux sont en quadrature,
en utilisant un estimateur de cohe´rence compris entre -1 et 1 (Schimmel, 1999). Dans
les sections 3.3 et 3.4, une de´finition plus ge´ne´rale de la cohe´rence de phase est donc
utilise´e. Son application a` des intercorre´lations calcule´es sur des re´seaux de stations
permet notamment de localiser des sources persistantes.
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Abstract
In order to detect possible signal redundancies in the ambient seismic wavefield, we
develop a new method based on pairwise comparisons among a set of synchronous time
series. This approach is based on instantaneous phase coherence statistics. The first and
second moments of the pairwise phase coherence distribution are used to characterize
the phase randomness. For perfect phase randomness, the theoretical values of the
mean and variance are equal to 0 and
√
1− 2/pi, respectively. As a consequence, any
deviation from these values indicates the presence of a redundant phase in the raw
continuous signal. A previously detected microseismic source in the Gulf of Guinea
is used to illustrate one of the possible ways of handling phase coherence statistics.
The proposed approach allows us to properly localize this persistent source, and to
quantify its contribution to the overall seismic ambient wavefield. A strength of the
phase coherence statistics relies in its ability to quantify the redundancy of a given
phase among a set of time series with various useful applications in seismic noise based
studies (tomography and/or source characterization).
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Introduction
The seismic ambient wavefield encompasses all possible displacements of the Earth’s
surface that are recordable by a seismometer. Since the beginning of the 20th century
the main goal of seismic station deployments is the analysis of transient signals caused
by impulsive sources such as earthquakes or artificial sources, relegating the remaining
signal (outside of the time window of interest) to seismic noise. The term “noise” hence
refers to anything else that modifies, perturbs, or hides the signal of interest. It is mostly
generated in different frequency bands, such as the short-period (< 1 s) anthropogenic
noise (Koper et al., 2010), the 1 − 20 s period microseismic energy due to the ocean
activity (e.g. Longuet-Higgins, 1950 ; Gerstoft et al., 2008 ; Ebeling, 2012) or oceanic
long-period (> 50 s) infragravity waves (Kobayashi et Nishida, 1998 ; Rhie et Roma-
nowicz, 2004). However, the theoretical result that the cross-correlation of continuous
noise converges toward the Green’s function between two stations (e.g. Lobkis et Wea-
ver, 2001) has opened a variety of applications in seismology for retrieving information
about the Earth’s structure (e.g. Shapiro et al., 2005 ; Brenguier et al., 2008).
The empirical Green’s function builds up after a sufficient self-averaging process which
is provided by a random/uniform spatial distribution of the noise sources over time as
well as scattering (Campillo, 2006). Hence, high energetic signals due to short tran-
sient events can contaminate the cross-correlation results. Long time averaged cross-
correlations are also widely used to study the continuous excitation of the seismic am-
bient wavefield (e.g. Stehly et al., 2006). Amplitude normalization processing schemes
are usually applied on raw time series in order to wipe out the effects due to high ampli-
tude transient events (such as earthquakes) (Bensen et al., 2007). The main drawback of
these approaches is that normalizations corrupt the genuine signal information. Groos
et al. (2012) pointed out that such normalization may lead to an amplification of signals
generated by temporally persistent and spatially localized sources (e.g. Oliver, 1962 ;
Zeng et Ni, 2010 ; Tonegawa et al., 2015). Moreover, amplitude normalization tends to
favor distant sources compared to local contributions (Tian et Ritzwoller, 2015).
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The aim of this article is to present a new method to provide quantitative information
on the seismic ambient wavefield from the raw signal. The technique relies on phase
repetitiveness of cross-correlations, and is based on the statistics of a time sample based
pairwise comparison of instantaneous phase coherence. Instantaneous phases have been
used in the field of communication (Gabor, 1946), medecine (Mormann et al., 2000),




In the complex trace analysis framework, any sample of a signal can be defined in
the complex plane as an instantaneous vector with length A(t) and direction angle φ(t),
corresponding to the envelope and the instantaneous phase, respectively (Gabor, 1946 ;
Taner et al., 1979). The analytic signal S is computed using H, the Hilbert transform
of the real input signal s,
S(t) = s(t) + iH(t) = A(t) exp[iφ(t)]. (3.6)
At a given time, instantaneous phases can be used as a measurement of the (in)cohe-
rence among a set of traces (Schimmel et Paulssen, 1997). The so-called phase stack,
relies on constructive and destructive sums of unit vectors in the complex plane. In the





∣∣eiφj(t) + eiφk(t)∣∣− 1
2
∣∣eiφj(t) − eiφk(t)∣∣ , (3.7)
is a real value lying between −1 and 1. Thus, a coherence value of 1 is obtained for
a perfect phase match, and conversely for −1. Defining δφjk(t) ≡ φk(t) − φj(t), where
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With the aim of introducing statistical quantities to compare a set of n synchro-
nous signals, we define µj(t), the mean of coherences between the jth and all other







where δ is the Kronecker symbol. A comprehensive pairwise comparison is obtained







Since cjk = ckj (eq. 3.7), all pairwise coherence values, stored in an [n × n] array
(discarding the diagonal elements), are reshaped into a set C of p elements, where














(Ci(t)− µ¯(t))2 . (3.12)
To quantify the instantaneous phase redundancy, we first consider the case of random
signals. A uniform distribution of instantaneous phases is a property of such signals
(White, 1991). According to the ergodicity property of randomness, the phase distri-
bution at a given time is uniform among a set of n independently generated random
signals. As a consequence, since the instantaneous phase differences are computed for
all φk(t) while keeping φj(t) fixed, δφjk(t) is uniformly distributed as well.
Considering that, for a sufficient large amount of randomly distributed instantaneous
phase differences, a random exploration of [−pi, pi] is analogous to a regularly spaced
sampling of that domain. Introducing x as any instantaneous phase shift measurement
δφjk(t), the mean value µ¯ of the coherences C(x) may be equivalently defined in its
72









where P(C) is a probability density function. Eq. (3.13) with the phase coherence




2− C2 and µ¯ = 0. (3.14)
Using the second moment definition and eq. (3.12), σ¯2 = 1− 2/pi. As shown in Fig.3.6,
the results for a regular sampling of δφjk, between −pi and +pi, perfectly match the
theoretical predictions (eq. 3.14). The probability density function P(C) also predicts
the behaviour of the distribution for the random case (green bars). The results are shown
here for a set of n = 300 randomly distributed samples (p = 44 850 comparisons). All
experiments confirm that the uniform instantaneous phase distribution favors phase
and antiphase coherences (C close to ±1).
Synthetic experiment
To illustrate both cases of instantaneous phase randomness and redundancy, we
present a synthetic experiment which mimics a temporally persistent signal within a
background noise. A single noisy 120 000 s long time series is constructed by sampling
an amplitude value within a gaussian distribution (µ = 0, σ = 0.22) for each time
sample. Starting at 200 s, 270 cosine tapered monochromatic signals of 100 s length and
20 s period, are added every 400 s. We then cut the time series every 400 s to create a
set of 300 data segments. As a result, the overprinted monochromatic signal is present
within the 200 - 300 s time windows on each trace (between the two vertical lines in
Fig. 3.7a), except for 30 traces (for instance the red trace).
At each time, both individual and overall coherences are computed using eq. 3.9 and
eq. 3.11, respectively (Fig. 3.7b). In agreement with theoretical expectations (eq. 3.14),
µ¯ statistically converges toward zero, and σ¯ tends to a value of
√
1− 2/pi (' 0.603), for
all time samples but those between 200 s and 300 s. The limited amount of comparisons
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Figure 3.6 : Comparison between theoretical predictions and numerical experiment
results using n = 300 samples (i.e. p = 44 850). The theoretical probability density
function given by eq. (3.13) is plotted with the dashed-blue curve. The histogram ob-
tained for a random sampling of δφjk (green) overlays the results obtained using a
regular sampling (orange).
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Figure 3.7 : Statistics results using synthetic time series. a) Set of 300 time series
showing the presence of the sine signal added for 90% of the traces, between 200 s and
300 s. All time series are carried by a random Gaussian noise. The red and green traces
are used as reference for individual coherences in the lower-right graph. b) (top) Ove-
rall coherence (black) and standard deviation (blue) computed using 44 850 pairwise
comparisons. (bottom) Individual coherences for traces 5 (green) and 10 (red), and ins-
tantaneous phase density plots in the complex plane, at t = 100 s (middle panel #1),
and t = 240 s (middle panel #2). For each density plot, the instantaneous phases for
traces 5 and 10 are plotted.
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(p = 44 850) is however sufficient to fit the random case theory, which emphasizes that
the overall coherence statistically converges toward the expected value although the
distribution of coherences, for such a limited amount of samples, does not perfectly fit
the theoretical distribution (Fig. 3.6). The phase redundancy of the sinusoidal signals
between 200 s and 300 s significantly increases the µ¯ values up to 0.69. This latter
value corresponds to an average of 270 individual coherences of approximately 0.85
among 300, since the 30 sums of individual coherences for pure random noise traces
tend to zero. Two individual coherences (eq. 3.9) using only 299 comparisons are also
computed (Fig. 3.7b). The differences between theory and synthetics for the random
cases (outside the 200-300 s time window) are consequently larger than for µ¯ although a
fairly good agreement is still achieved (values for the random case do not exceed 0.08).
The polar grey-shaded density plots exhibit the distribution of instantaneous phases at
two given time samples. They are both computed using the 299 instantaneous phase
values. At t = 100 s (panel #1), the almost uniform density is a consequence of the
random case, while at t = 240 s (panel #2), the phase redundancy results in the
concentration of the density within a narrow angular range. The instantaneous phases
φ5 and φ10, used as references for individual coherence measurements (eq. 3.9), overlay
the density plots in green and red colors, respectively. At t = 100 s, their exact values
have no impact on µ5 and µ10 due to the uniform density. Conversely, at t = 240 s,
the values of instantaneous phases φ5 and φ10 greatly influence the individual statistics
results. As shown in Fig. 3.7a, the 5th time series (green) contains the sine signal
leading to a value for φ5 close to the density maximum. As a consequence, for all
time samples within 200 s and 300 s, µ5 is positive and much larger than zero, which
signs a departure from the previously discussed random case. Low or negative values of
individual coherences (such as µ10 at t = 240 s, for instance) are representative of a large
difference between φ10 (red in panel #2) and the maximum of the instantaneous phase
density. The overall randomness of the 10th time series (red) implies large variations
of the individual coherences as a function of time, though high values for µ10 can be
reached but only by chance.
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Application to the microseismic source in the Gulf of Guinea
Temporally persistent and spatially localized microseismic sources have been detec-
ted at different places around the world (e.g. Holcomb, 1980). Some of them have been
localized using ambient noise cross-correlations (e.g. Shapiro et al., 2006 ; Brzak et al.,
2009 ; Zeng et Ni, 2010 ; Xia et al., 2013). We propose to focus on the 26 s period source
located near the Gulf of Guinea, using a sparse seismic array composed of 4 broadband
FDSN stations. The initial set of observations consists in continuous vertical component
data, recorded during the month of August 2004 (Shapiro et al., 2006).
To compute coherence statistics among a set composed of a sufficient number of syn-
chronous traces, the raw seismic signal is split into 372 2-hours sliding time windows.
Only the basic signal processing steps (including removing the mean, trend and the
instrumental response) are applied. Data are bandpass filtered between 23 and 32 s per-
iods. The 2-hours time series are cross-correlated, leading to a set of 372 synchronous
cross-correlations for each station pair (Fig. 3.8a). The overall coherence measurements
(eq. 3.10) are computed for each station pair (Fig. 3.8b). For all station pairs, the overall
coherence µ¯(t) value is close to zero for most time lags except for specific time windows
in which a clear signal emerges. A fairly simple approach is followed to convert mean
overall coherences into geographical locations. We test any possible source position





is the travel time delay between a given grid point (located at latitude λ and longitude
Φ) and a given station pair. The epicentral distances (∆i and ∆j) between the two
stations (i and j) and the grid point are computed on a spherical Earth. Following
Shapiro et al. (2006), an homogeneous surface wave group velocity U = 3.5 km.s−1 is
chosen.
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Figure 3.8 : Location of the 26 s period persistent microseismic source using overall
coherences on ambient seismic cross-correlations. a) Subset of the 372 cross-correlations
computed for the BFO-TAM station pair. The vertical red bars indicate the time win-
dow of large overall coherence values detected and shown in b. Data are bandpass
filtered between 23− and 32 s period. b) Overall coherences for the 6 station pairs. The
grey boxes define the time windows that would be expected for the propagation of a sur-
face wave along the interstation great-circle paths using classical group velocity values
(2.5 km.s−1 ≤ U ≤ 4.5 km.s−1). c) Source location using eqs. (3.15) and (3.16). Seismic
stations are represented by the black triangles. Each time sample, and its corresponding
mean coherence value (see b), is projected on the grid using an homogeneous velocity
set to 3.5 km/s.
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is computed (Fig. 3.8c), n is the amount of stations (n = 4). The maximum amplitude
is at (5.5◦ N , 1.5◦ E), which is in very good agreement with previous locations found
in the literature (Shapiro et al., 2006 ; Xia et al., 2013). The smearing features are due
to the very small amount of stations.
The study of microseism sources from ambient noise cross-correlations usually requires
pre-cross-correlation time normalization in order to attenuate the effects due to the
presence of large amplitude events (Shapiro et al., 2006). Here, no time-normalization
and no spectral whitening is applied, since only the information carried by the ins-
tantaneous phases is used. Although most of the 2 h-cross-correlations are very noisy
(Fig. 3.8a), the pairwise statistics on phase coherences give very robust features and
quantify the signal randomness (values around zero) as well as the phase redundancy.
The overall coherence results (Fig. 3.8b) show that it is possible to quantify the weight
of a repetitive source in the seismic ambient wavefield. The statistics confirm that the
Gulf of Guinea source is redundant within the 23 − 32 s period range. However, the
largest overall coherences values are significantly lower than 1 (0.33 for the BFO-TAM
station pair, for instance), which could reflect (i) the intermittency of the excitation of
the Gulf of Guinea source in August 2004, (ii) possible other signals, occuring in the
same period range, which outshine the redundant source phase arrival at some stations
and/or (iii) multi-pathing effects.
Concerning the BFO-TAM station pair, the overall coherence maximum (which signs
the phase redundancy) is observed at time lags corresponding approximately to the
interstation great-circle surface wave propagation time, which is due to the position of
the source almost aligned by chance on the great-circle path defined by the two stations.
Such arrivals may typically alter tomography results based on empirical Green’s func-
tion reconstruction from ambient noise cross-correlations (Shapiro et Campillo, 2004).
For all other station pairs, the emergence of the empirical Green’s function is barely
visible. Therefore, phase coherence statistics could be used to discrimate between dif-
ferent source contributions and thus may help to reduce potential travel-time biases
due to persistent sources.
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Conclusion
We present a new approach based on instantaneous phase coherence statistics to
define the state of phase randomness for a set of synchronous signals. Both theory and
synthetic experiment show that, in the fully random case, the mean and the variance
of all possible pairwise comparisons equal to 0 and
√
1− 2/pi (' 0.603), respectively.
Any deviation from these values indicate the presence of a redundant phase. Using
the ergodicity property of a random signal, we split an initial time series into a set
of synchronous signals. This allows to detect and to quantify the repetitiveness of any
possible temporally persistent and spatially localized source, during a given period of
observation.
In the case of the detection of a redundant phase, individual coherences (one trace
against all others) quantify the contribution of each time series independently. Depen-
ding on the application, the method may be used to exclude either poorly contributing
traces for efficient signal extraction, or to exclude highly contributing traces to avoid
contamination from a persistent signal. This method can be easily implemented to bring
quantitative information on the ambient seismic wavefield.
Appendix A
Note : The following mathematical demonstration is not included in the GJI pa-
per. This mathematical development has been initially written to answer to a reviewer
comment. Here, I decided to put the demonstration in Appendix since it explains the
mathematics leading to the equation 3.14. Similar derivations lead to the results of 2/pi
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discussed in the section 3.1 when using the phase coherence measurement cˆjk for the
random case.







where x = δφjk(t), and −pi ≤ x ≤ pi.
Hypothesis : For a sufficient large amount of instantaneous phases (φk(t)), a random
exploration of [−pi, pi] is identical to a regularly spaced sampling. For any value of φj(t),
x is the instantaneous measurement of the phase shift between φj(t) and φk(t) and
therefore x regularly samples the space between −pi and pi.
































By definition, the mean coherence value µj(t) is equal to E(c), and since P(c) is a
probability density function, 0 ≤ P(c) ≤ 1,∫ +∞
−∞
P(c)dc = 1. (3.21)
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c2(x)− 1)2 . (3.30)
Hence,
cos2 x+ sin2 x = cos2 x+ c4(x)− 2c2(x) + 1,
cos2 x = c2(x)
(








2− c2 , (3.32)
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as written in eq. (3.14).


























































































1− c2(x))2 . (3.40)




2− c2 . (3.41)
Appendix B
Note : The following convergence test (Fig. 3.9) is not included in the GJI paper.
Here, I decided to put it in Appendix. This test gives the minimum number of time
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series required to reliably detect the presence of a phase redundant signal.
Figure 3.9 : Convergence test for µ¯ in the case of a uniform distribution of instanta-
neous phases differences. The value of µ¯ (e´quation 3.10) is plotted as a function of the
number of instantaneous phase differences involved in the computation, given by i. The
red lines indicate that the overall mean coherence µ¯ reaches a value of 0 +/- 0.009 from
30 000 comparisons (' 245 instantaneous phases).
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3.4 Application au bruit microsismique secondaire
dans l’Ouest de l’Europe
Dans la section pre´ce´dente, nous avons vu que la migration des signaux redondants
en phase observe´s dans des intercorre´lations individuelles, filtre´es autour de 26 s de
pe´riode, permet de localiser pre´cise´ment une source persistante situe´e dans le Golfe de
Guine´e (section 3.3).
Dans l’Ouest de l’Europe, la distribution de l’e´nergie issue des microse´ismes oce´a-
niques secondaires est tre`s he´te´roge`ne (p. ex. Friedrich et al., 1998). L’action re´pe´te´e de
sources de bruit microsismique secondaire a de´ja` e´te´ de´tecte´e dans les intercorre´lations
du champ d’onde ambiant par la pre´sence de signaux avec une vitesse apparente plus
importante que celle pre´dite pour la fonction de Green empirique (Pedersen et Kru¨ger,
2007 ; Marzorati et Bindi, 2008). L’utilisation des intercorre´lations du champ d’onde
ambiant a permis de relocaliser des sources microsismiques e´nerge´tiques situe´es a` proxi-
mite´ de la coˆte italienne (Gu et al., 2007 ; Brzak et al., 2009). La position de ces sources
est stable avec le temps, mais leur excitation est e´pisodique, en lien avec le passage de
tempeˆte (Chevrot et al., 2007). Par conse´quent, l’utilisation de la me´thode de locali-
sation base´e sur la redondance en phase des intercorre´lations, pre´sente´e dans la sec-
tion 3.3, pourrait permettre de relocaliser les sources de bruit oce´aniques secondaires
sur des temps tre`s courts dans la mesure ou` leur extension spatiale est restreinte.
3.4.1 Re´seau et me´thode
La me´thode est applique´e sur un re´seau de 7 stations dans le Sud-Ouest de la France
(figure 3.10a), compose´ de 6 stations (PY34B, PY26, PY27B, PY28, PY15, PY16)
installe´es dans le cadre de l’expe´rience temporaire Pyrope (Chevrot et al., 2014), et
une station (LRVF) appartenant au re´seau large bande permanent franc¸ais. Le re´seau
se´lectionne´ posse`de des distances interstations comprises entre 48 et 120 km. E´tant
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Figure 3.10 : Analyse du bruit microsismique secondaire (7 s) par redondance de
phase des intercorre´lations. a) Re´seau utilise´. b) Moyenne mensuelle des localisations.
Une vitesse de migration e´gale a` 3 km/s est utilise´e. Le triangle noir indique la position
du re´seau.
donne´e la variabilite´ temporelle des sources de bruits observe´es dans la re´gion (Frie-
drich et al., 1998 ; Chevrot et al., 2007), il est plus probable de de´tecter un signal
persistant en phase sur un temps d’observation court. Une dure´e d’observation e´gale a`
24 h est donc choisie. Les intercorre´lations individuelles sont calcule´es sur des segments
de 300 s sans normalisation des amplitudes en temps ni en fre´quence, selon les e´tapes de
traitement de´crites dans le chapitre 1. 288 intercorre´lations sont donc calcule´es par jour
(300 s × 288 = 86 400 s) et par paire de stations (41 328 comparaisons), ce qui est suf-
fisant pour une estimation statistique fiable de la redondance en phase (figure 3.9). Les
corre´lations sont filtre´es autour de 7 s pour isoler les contributions des sources de bruit
microsismique secondaire. Seules les composantes verticales sont analyse´es. L’activite´
microsismique dans l’he´misphe`re Nord est plus intense pendant l’hiver (p. ex. Stehly
et al., 2006). Le mois de janvier 2012 a donc e´te´ e´tudie´. Chaque jour, les valeurs de µ¯(t)
(e´quation 3.10) sont calcule´es pour les de´calages en temps compris entre -125 et 125 s
pour chaque paire de stations (figure 3.11). Une migration avec une vitesse constante
de 3 km/s est ensuite re´alise´e (e´quation 3.16) en testant les positions de sources tous
les degre´s sur une grille incluant l’Atlantique Nord et la Mer Me´diterrane´e.
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Figure 3.11 : Cohe´rence de phase moyenne calcule´e pour le 1er janvier 2012 sur 15
paires du re´seau (figure 3.10a). Les lignes verticales rouges de´limitent les temps d’arrive´e
pre´dits pour une onde de surface se propageant le long du grand cercle reliant les deux
stations avec une vitesse comprise entre 2 et 4 km/s. Les distances interstations sont
indique´es a` droite, en kilome`tres. La migration de ces valeurs de cohe´rence est pre´sente´e
sur la figure 3.12a.
3.4.2 Re´sultats
La figure 3.10b pre´sente la moyenne des localisations calcule´es pour le mois de
janvier 2012, tandis que la figure 3.12 pre´sente les re´sultats obtenus pour 4 journe´es,
repre´sentatives de l’ensemble des configurations observe´es pendant le mois entier (les
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re´sultats pour chaque jour sont pre´sente´s en Annexes, voir figure 5.27). On observe que
les re´sultats ne portent pas la signature d’une source persistante localise´e. La moyenne
mensuelle indique que les directions dominantes de l’e´nergie incidente sont distribue´es
selon une vaste gamme d’azimuts re´partis entre 225◦ et 45◦ (figure 3.10b). L’analyse des
re´sultats journaliers permet d’appre´cier la variabilite´ spatio-temporelle des sources de
bruit microsismique secondaire. Des directions dominantes avec des azimuts de 335◦ et
10◦ associe´es avec des forte valeurs de cohe´rence de phase moyenne (MOC> 0.2), sont
souvent de´tecte´es (par exemple, le 1er janvier, voir figure 3.12a). Un azimut de 350◦ est
aussi fre´quemment de´tecte´ (par exemple, le 9 janvier, figure 3.12b). Par ailleurs, une
direction correspondant a` un azimut de 225◦, associe´e avec des valeurs de cohe´rence
de phase moyenne ge´ne´ralement faibles (MOC' 0.1), est de´tecte´e pour quelques jours
uniquement (par exemple, le 16 janvier, figure 3.12c). Enfin, une direction correspondant
a` un azimut de 135◦, associe´e avec des valeurs de cohe´rence tre`s faible (MOC< 0.1),
n’est de´tecte´e qu’une seule fois (le 30 janvier, figure 3.12d).
3.4.3 Interpre´tation
Les observations journalie`res te´moignent d’une tre`s grande variabilite´ temporelle
dans la position des sources de bruit secondaire au cours du mois de janvier (figure 3.12).
Cependant, la re´pe´titivite´ des re´sultats indiquant des valeurs d’azimut compris entre
335◦ et 10◦ est a` l’origine de la tendance mensuelle pre´sente´e figure 3.10b, en accord
avec la pre´sence pre´ponde´rante de sources microsismiques secondaires situe´es dans une
vaste re´gion de l’oce´an Atlantique Nord.
Bien qu’il ne soit pas possible de localiser pre´cise´ment les sources, les re´sultats
sont en accord avec les positions de sources de´crites dans la litte´rature, notamment la
pre´sence de sources situe´es en Bretagne et en Irlande (335◦ N, Friedrich et al., 1998 ;
Chevrot et al., 2007 ; Beucler et al., 2015), au Sud du Groenland, (335◦ N, Lande`s
et al., 2010 ; Hillers et al., 2012), le long de la coˆte Ouest de la Norve`ge (10◦N, Friedrich
et al., 1998 ; Essen et al., 2003 ; Pedersen et Kru¨ger, 2007 ; Ko¨hler et al., 2011a), au
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Sud des ıˆles Britaniques et en E´cosse (350◦ N, Essen et al., 2003), dans le Golfe de
Gascogne et en Galice (225◦ N, Friedrich et al., 1998 ; Chevrot et al., 2007), et dans
la mer Me´diterrane´e (135◦ N, Chevrot et al., 2007 ; Marzorati et Bindi, 2008).
Figure 3.12 : Localisation possible des sources microsismiques pour quatre jours du
mois de janvier 2012. Le triangle indique la position du re´seau. Une vitesse de migration
e´gale a` 3 km/s est utilise´e. L’e´chelle de couleur est diffe´rente pour le 30/01/2012.
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3.4.4 Discussion
La me´thode base´e sur les statistiques de la cohe´rence de phase permet de donner
une information sur la direction pre´fe´rentielle de l’e´nergie incidente ge´ne´re´e par les
microse´ismes secondaires. Les re´sultats indiquent que lorsqu’un signal redondant en
phase est observe´ sur les intercorre´lations, il est associe´ a` la propagation d’une onde de
surface le long du grand cercle de´fini par les deux stations, et donc a` des de´calages en
temps correspondants a` ceux attendus pour la fonction de Green empirique (figure 3.11).
A` la diffe´rence des me´thodes classiquement utilise´es pour caracte´riser les microse´ismes
oce´aniques par intercorre´lation (p. ex. Stehly et al., 2006), cette approche peut estimer
la variabilite´ temporelle des sources de bruit sur des e´chelles de temps tre`s courtes sans
normalisation pre´alable du signal en amplitude.
La faible ouverture du re´seau utilise´ dans cette e´tude ne permet pas une localisation
pre´cise des sources. Une e´tude comple´mentaire avec un re´seau plus e´tendu devrait per-
mettre de mieux contraindre la position des sources. Par ailleurs, la pre´sence potentielle
de sources en champ proche (Golfe de Gascogne, mer Me´diterrane´e), ainsi que la forte
diffraction des ondes dans la crouˆte terrestre a` 7 s de pe´riode (Campillo, 2006) peuvent
eˆtre a` l’origine d’un champ d’onde complexe, rendant difficile la localisation des sources.
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Conclusion
Les intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant peuvent donc eˆtre utilise´es
pour des applications varie´es. Deux principales applications ont e´te´ aborde´es au cours
de cette premie`re partie.
D’une part, l’intercorre´lation d’une longue dure´e de signal enregistre´ a` deux sta-
tions permet de reconstruire la fonction de Green empirique, interpre´table en terme de
structure. Cette proprie´te´ sera utilise´e au cours de la deuxie`me partie de cette the`se.
Un traitement spe´cifique dans le domaine temporel et/ou spectral doit eˆtre effectue´ au
pre´alable pour atte´nuer les effets lie´s aux e´ve`nements de large amplitude qui impactent
ne´gativement la reconstruction de la fonction de Green empirique. Nous avons vu que
des re´sultats diffe´rents sont obtenus en utilisant diffe´rentes me´thodes de traitement dans
le domaine temporel, et que ces diffe´rences sont de´pendantes de la gamme de pe´riode
conside´re´e.
D’autre part, les intercorre´lations peuvent eˆtre utilise´es pour caracte´riser les pro-
prie´te´s spatio-temporelles du champ d’onde sismique ambiant. Dans ce cas, les traite-
ments utilise´s pour l’e´mergence de la fonction de Green empirique ne sont pas adapte´s
car ils transforment l’information contenue dans le signal original. Nous avons donc
de´veloppe´ une me´thode qui permet d’e´tudier le champ d’onde sismique ambiant a` par-
tir des intercorre´lations du signal original. Cette approche est base´e sur les proprie´te´s
statistiques de la cohe´rence de phase instantane´e. Nous avons montre´ que cette me´thode
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pouvait eˆtre utilise´e sur un re´seau de stations pour localiser une source persistante loca-
lise´e dans le Golfe de Guine´e. L’utilisation de cette meˆme technique sur des e´chelles de
temps plus courtes a permis la de´tection de nombreuses sources de bruit microsismique
secondaire dans l’Ouest de l’Europe.
Les deux applications aborde´es au cours de cette partie sont e´troitement lie´es. En
effet, l’analyse des proprie´te´s du champ d’onde sismique ambiant permet de ve´rifier si
les conditions ne´cessaires a` l’interpre´tation des intercorre´lations en termes de structure
sont respecte´es. La diversite´ des sources de bruit microsismique secondaire de´tecte´e dans
l’Ouest de l’Europe, ainsi que l’absence de sources localise´es sur des longues dure´es, sont
favorables a` une reconstruction robuste de la fonction de Green empirique dans la re´gion
pour les corre´lations filtre´es autour de 7 s de pe´riode. A` l’inverse, les ondes ge´ne´re´es
par la source persistante dans le Golfe de Guine´e peuvent introduire des biais dans les
temps d’arrive´e mesure´s sur les intercorre´lations filtre´es autour de 26 s de pe´riode. Ces
points sont particulie`rement importants puisque la deuxie`me partie de cette the`se est
consacre´e a` la tomographie de l’Ouest de la France a` partir des intercorre´lations du
champ d’onde sismique ambiant.
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Deuxie`me partie
Imagerie par intercorre´lation du
champ d’onde sismique ambiant
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Pre´ambule
Cette deuxie`me partie de ce travail de the`se se compose en deux chapitres qui
pre´sentent les deux e´tapes d’une me´thode de tomographie en ondes de surface.
Le chapitre 4 pre´sente une approche originale d’inversion qui permet de traduire les
fonctions de Green empiriques en profils de vitesse sismique cisaillante en fonction de
la profondeur.
Le chapitre 5 pre´sente l’application de cette me´thode a` l’e´tude des structures crus-
tales et sub-crustales de l’Ouest de la France. Ce chapitre de´crit l’approche de re´gio-
nalisation utilise´e, qui permet de traduire les profils de vitesse en un mode`le tridimen-
sionnel de la vitesse sismique.
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Chapitre 4
Inversion non line´aire des fonctions
de Green empiriques
La Terre, orchestre anime´ d’un souﬄe inte´rieur,
re´ve`le l’ine´gale densite´ de sa matie`re.
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Ce chapitre pre´sente la premie`re e´tape de la me´thode de tomographie en ondes de
surface qui est propose´e dans cette the`se. Cette premie`re e´tape consiste a` convertir
les fonctions de Green empiriques en mode`les de vitesse sismique unidimensionnels.
Apre`s quelques rappels ge´ne´raux sur les proprie´te´s dispersives des ondes de Rayleigh,
ce chapitre pre´sente l’approche d’inversion non line´aire utilise´e dans cette e´tude, et
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de´taille quelques exemples d’applications de cette me´thode sur des donne´es synthe´tiques
et re´elles.
4.1 Dispersion des ondes de Rayleigh
4.1.1 Vitesse de groupe
La vitesse de groupe, note´e u, est la vitesse a` laquelle se propage le maximum
d’e´nergie de l’onde. La vitesse d’une onde monochromatique qui se propage dans un
milieu homoge`ne s’exprime par sa vitesse de phase c. La vitesse de phase c et la vitesse








ou` ω est la fre´quence angulaire (ou pulsation) donne´e en rad/s, et k le nombre d’onde
angulaire donne´ en rad/km.
Dans un milieu dispersif, les vitesses de phase, et donc de groupe, de´pendent de la
fre´quence, tandis que dans un milieu non-dispersif, les vitesses sont inde´pendantes de
la fre´quence. Dans ce dernier cas, les vitesses de phase et de groupe sont alors e´gales,
ce qui peut se ve´rifier a` l’aide de l’e´quation 4.1.
Dans la suite de ce manuscrit, nous nous inte´ressons aux vitesses de groupe des
ondes de Rayleigh, qui sont dispersives. Cette proprie´te´ de dispersion est lie´e au fait
que les ondes de Rayleigh ont une profondeur de pe´ne´tration qui de´pend de la fre´quence,
et que la vitesse des ondes sismiques a` l’inte´rieur de la Terre varie en fonction de la
profondeur. La dispersion de la vitesse de groupe des ondes de Rayleigh peut donc eˆtre
utilise´e pour de´terminer la structure profonde de la Terre. Les ondes de Rayleigh sont
principalement sensibles a` la vitesse sismique cisaillante, note´e Vs. La sensibilite´ de la
vitesse de groupe du mode fondamental des ondes de Rayleigh a` Vs en fonction de la
profondeur est repre´sente´e pour 4 pe´riodes sur la Figure 4.1. On observe que la sensibi-
lite´ de la vitesse de groupe du mode fondamental des ondes de Rayleigh a` 5 s de pe´riode
est maximale entre 0 et 10 km de profondeur alors qu’a` 50 s de pe´riode la sensibilite´
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est maximale (mais plus faible) autour de 50 km de profondeur. Ainsi, la profondeur
de pe´ne´tration du mode fondamental des ondes de Rayleigh augmente avec la pe´riode,
et la sensibilite´ de´croˆıt avec la pe´riode.
Figure 4.1 : Sensibilite´ de la vitesse de groupe du mode fondamental des ondes de
Rayleigh a` la vitesse sismique cisaillante en fonction de la profondeur, pour 5, 10, 20,
30, et 50 s de pe´riode. Les noyaux de sensibilite´s, non normalise´s, ont e´te´ calcule´s
dans un mode`le de terre 2 couches de type crouˆte-manteau (Computer Programs in
Seismology, Herrmann, 2013).
4.1.2 Mesure de la vitesse de groupe
La me´thode la plus re´pandue pour mesurer la vitesse de groupe est base´e sur le fil-
trage multiple de l’onde de surface dans des bandes de fre´quences e´troites (Dziewonski
et al., 1969 ; Landisman et al., 1969 ; Cara, 1973). La dualite´ pe´riode-fre´quence ne´cessite
de faire des choix concernant le filtrage du signal. En re`gle ge´ne´rale, le compromis est
trouve´ avec un e´chantillonnage re´gulier en logarithme (Levshin et al., 1989 ; Herr-
mann, 2013). L’espacement entre la fre´quence centrale des filtres ainsi que la largeur
des filtres sont donc constants sur une e´chelle logarithmique (figure 4.2b). Plusieurs
types de filtres peuvent eˆtre utilise´s, mais le filtrage gaussien est le plus re´pandu, avec
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une largeur des filtres qui diminue avec l’augmentation de la distance e´picentrale (Lev-
shin et al., 1989 ; Herrmann, 2013). Pour une fre´quence donne´e f0, la vitesse de groupe
s’exprime u(f0) = ∆/tmax, avec tmax le temps associe´ au maximum de l’enveloppe du
signal filtre´ e´troitement autour de f0, et ∆ la distance e´picentrale. La repre´sentation de
l’enveloppe des signaux dans le plan temps-fre´quence est un diagramme de dispersion
(figure 4.2d).
Figure 4.2 : Mesure de la dispersion sur un sismogramme synthe´tique. a) Onde de
Rayleigh synthe´tique calcule´e avec le programme CPS (Herrmann, 2013). b) Amplitude
spectrale normalise´e des traces colore´es repre´sente´es en c). c) Filtrage du sismogramme
synthe´tique repre´sente´ en a) dans 40 bandes de fre´quence e´troites entre 5 et 50 s de
pe´riode (filtres Butterworth). d) Diagramme de dispersion construit a` partir de l’enve-
loppe des signaux repre´sente´s en c) avec une normalisation a` chaque fre´quence selon la
valeur du maximum de l’enveloppe. La courbe rouge est la courbe de dispersion mesure´e
par la me´thode FTAN (filtres gaussiens, Levshin et al., 1989).
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Les approches classiques utilise´es pour mesurer la vitesse de groupe reposent sur la
de´termination d’une courbe de dispersion construite en suivant le maximum de l’en-
veloppe du signal fre´quence apre`s fre´quence (p. ex. Levshin et al., 1989 ; Bensen
et al., 2007 ; Herrmann, 2013). Par de´finition, la vitesse de groupe est une fonction
continuˆment de´rivable en fonction de la fre´quence. Elle ne doit donc pas comporter de
discontinuite´s. Dans les donne´es re´elles, les interfe´rences entre diffe´rents types d’ondes
et la pre´sence de bruit peuvent eˆtre a` l’origine de plusieurs maxima a` chaque fre´quence,
ce qui rend difficile la de´termination d’une courbe de dispersion lisse. Dans ce cas, le
trace´ de la courbe par inspection visuelle (Herrmann, 2013) peut sembler le choix le
plus judicieux, meˆme si le re´sultat sera de´pendant des choix de l’utilisateur. Cependant,
les bases de donne´es exce`dent aujourd’hui plusieurs milliers de trajets, ce qui tend a` li-
miter la possibilite´ d’une intervention humaine syste´matique. La me´thode FTAN (pour
Frequency-Time ANalysis en anglais, Levshin et al., 1989 ; Levshin et Ritzwoller, 2001 ;
Bensen et al., 2007) est une technique comple`tement automatise´e qui a e´te´ utilise´e dans
de nombreuses e´tudes de tomographie (p. ex. Yang et al., 2007 ; Lin et al., 2008 ;
Macquet et al., 2014). Une limitation de la me´thode FTAN est qu’elle repose sur de
nombreuses informations a priori qui doivent eˆtre fixe´es par l’utilisateur, comme le
degre´ de lissage de la courbe.
Une autre difficulte´ re´side dans la de´termination d’une erreur associe´e a` la mesure
de vitesse de groupe. Pour les me´thodes base´es sur la corre´lation de bruit sismique am-
biant, la re´pe´tabilite´ temporelle des mesures est souvent utilise´e pour estimer l’erreur
(Bensen et al., 2007 ; Lin et al., 2007 ; Yang et al., 2007 ; Nicolson et al., 2014). Le
rapport signal sur bruit peut eˆtre utilise´ comme proxy pour de´terminer l’erreur (Bensen
et al., 2007), ainsi que la distance interstation (Nicolson et al., 2014). La re´pe´tabilite´
de la mesure entre des trajets similaires peut aussi eˆtre utilise´e (Bensen et al., 2007).
Dans ce travail, la me´thode propose´e ne repose pas sur la de´termination d’une
courbe de dispersion. L’ensemble des informations contenues dans le diagramme de
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dispersion est interpre´te´ en terme de mode`le de vitesse sismique cisaillante en fonction
de la profondeur. L’ide´e principale consiste a` conside´rer que la mesure de la vitesse de
groupe, ainsi que l’incertitude associe´e, sont intrinse`quement contenues dans les mesures
de l’enveloppe des signaux filtre´s dans des bandes de fre´quences e´troites. La technique
est base´e sur une inversion non-line´aire, dont les de´tails sont pre´sente´s dans la section
suivante.
4.2 L’inversion non line´aire
4.2.1 Formulation et solution du proble`me inverse
L’utilisation des observations sismologiques pour retrouver les informations sur la
structure interne de la Terre correspond a` un proble`me inverse. Le proble`me direct
consiste a` pre´dire les observations a` partir d’un mode`le de Terre donne´.
Dans le cas de l’e´tude de la dispersion des ondes de surface, l’espace des donne´es D
est compose´ de donne´es observe´es dobs extraites a` partir du diagramme de dispersion.
L’espace des mode`lesM est compose´ de parame`tres m capables de de´crire la structure
de la vitesse sismique cisaillante en fonction de la profondeur. M est aussi appele´
l’espace des parame`tres.
Le proble`me direct consiste a` pre´dire des observations dth a` partir des parame`tres
du mode`le m. L’ope´rateur g relie dth et m tel que
dth = g(m). (4.2)
Une solution au proble`me inverse peut eˆtre exprime´e par une fonction de densite´ de pro-
babilite´ 1 a posteriori σM(m) qui s’obtient par une combinaison d’informations de´crites
par des fonctions de densite´ de probabilite´ (Tarantola et Valette, 1982 ; Tarantola,
2005), tel que
σM(m) = k1 ρM(m) ρD(g(m)), (4.3)
1. La fonction de densite´ de probabilite´ est aussi note´e pdf pour probability density function, en
anglais.
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ou` ρM et ρD sont respectivement des fonctions de densite´ de probabilite´s repre´sentatives
des informations a priori sur le mode`le et les donne´es, g(m) de´crit le proble`me direct
(e´quation 4.2), et k1 est une constante. Cette solution est valide si (i) les informations
concernant les parame`tres du mode`le et des donne´es sont obtenues inde´pendamment,
(ii) les incertitudes associe´es au proble`me direct sont nulles ou ne´gligeables devant les
incertitudes sur les donne´es et (iii) l’espace des donne´es est un espace vectoriel line´aire
(Tarantola, 2005).
En introduisant la fonction de vraisemblance L(m) (likelihood function en anglais),
qui est une mesure de la probabilite´ que les parame`tres m du mode`le expliquent les
donne´es observe´es dobs, l’e´quation 4.3 s’e´crit (Mosegaard et Tarantola, 1995)
σM(m) = k2 ρM(m) L(m), (4.4)
ou` k2 est une constante. L(m) est relie´e a` la fonction couˆt S(m) (misfit function en
anglais) telle que
L(m) = k3 exp(−S(m)), (4.5)
ou` k3 est une constante. La fonction couˆt S(m) mesure l’e´cart entre les donne´es ob-
serve´es dobs et les donne´es pre´dites par la the´orie dth a` partir d’une configuration de
parame`tres du mode`le m. La re´solution d’un proble`me inverse consiste donc a` minimiser
S(m), ce qui revient a` maximiser la fonction de densite´ a posteriori σM(m).
4.2.2 Re´solution du proble`me inverse non line´aire
L’obtention d’un mode`le de vitesse a` partir de la dispersion des ondes de surface
est un proble`me inverse non line´aire, car la relation qui relie les parame`tres du mode`le
m aux donne´es pre´dites par la the´orie dth est non line´aire. Dans ce cas, la solution ne
peut pas eˆtre obtenue a` partir de me´thodes de re´solution purement analytiques. Des
processus ite´ratifs sont utilise´s pour re´soudre les proble`mes inverses non line´aires.
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Me´thodes d’inversion de´terministes
Si le proble`me est faiblement non line´aire, des me´thodes line´arise´es commes celles
des gradients base´es sur le crite`re des moindres carre´s peuvent eˆtre utilise´es (Tarantola
et Valette, 1982). Ces techniques ne´cessitent un mode`le de de´part, suffisamment proche
de la solution finale, qui est perturbe´ lors d’un processus ite´ratif. Ces me´thodes font
l’hypothe`se que les informations a priori sur le mode`le et les donne´es suivent une
distribution gaussienne. Ces me´thodes sont dites de´terministes, car elles proposent une
solution unique. Or, une difficulte´ inhe´rente aux proble`mes non line´aires rencontre´s en
sismologie est la non unicite´ de la solution (Backus et Gilbert, 1967). Par conse´quent,
les me´thodes de´terministes ne sont pas adapte´es pour la re´solution des proble`mes non
uniques (Mosegaard et Tarantola, 1995).
Me´thodes d’inversion non de´terministes
Les me´thodes d’inversion non de´terministes sont base´es sur une exploration glo-
bale de l’espace des parame`tres afin de prendre en compte la non unicite´ du proble`me
(p. ex. Sambridge et Mosegaard, 2002). Ces techniques ne´cessitent seulement le cal-
cul du proble`me direct et une me´thode capable d’e´chantillonner significativement l’es-
pace des parame`tres. A` la diffe´rence des approches de´terministes, ces techniques sont
inde´pendantes d’un mode`le de de´part, n’ont pas recours a` des calculs de gradients (po-
tentiellement instables), et ne ne´cessitent pas obligatoirement d’hypothe`se concernant
la distribution a priori sur le mode`le et les donne´es. Lorsqu’il y a peu de parame`tres a`
inverser (< 10), une exploration syste´matique de l’espace des parame`tres est possible.
Pour les proble`mes aux dimensions plus importantes, une exploration syste´matique
n’est plus envisageable en termes de temps de calcul, et l’exploration de l’espace des
parame`tres doit eˆtre significative tout en restant faisable. Un e´chantillonnage efficace
peut eˆtre effectue´ par une marche ale´atoire, ou pseudo-ale´atoire, dans l’espace des pa-
rame`tres. Ces me´thodes, base´es sur la ge´ne´ration de nombres ale´atoires ont e´te´ appele´es
les me´thodes Monte-Carlo en re´fe´rence au quartier de Monaco re´pute´ pour ses nom-
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breux casinos (Metropolis et Ulam, 1949 ; Metropolis, 1987).
Keilis-Borok et Yanovskaja (1967), Press (1970) et Wiggins (1972) furent les pre-
miers a` utiliser les me´thodes Monte-Carlo en sismologie pour la re´solution de proble`mes
inverses. Depuis, l’utilisation des me´thodes de type Monte-Carlo pour de´terminer la
structure profonde de la Terre a` partir des sismogrammes est re´pandue (p. ex. Mose-
gaard et Tarantola, 1995 ; Sambridge, 1999 ; Bodin et al., 2012 ; Drilleau et al., 2013).
De nombreuses approches utilisent l’algorithme de Metropolis-Hastings (Metropolis et
Ulam, 1949 ; Hastings, 1970) pour e´chantillonner l’espace des mode`les et ainsi obtenir
la solution au proble`me inverse.
4.2.3 E´chantillonnage de l’espace des parame`tres
L’algorithme de Metropolis-Hastings (Metropolis et Ulam, 1949 ; Hastings, 1970)
guide la marche ale´atoire en utilisant les fonctions de ressemblance L(mi−1) et L(mi)
calcule´es a` deux configurations de parame`tres successives mi−1 et mi. La marche
pseudo-ale´atoire qui en re´sulte est assimile´e a` une chaˆıne de Markov 2 car la posi-
tion d’un e´chantillon i ne de´pend que de la position de l’e´chantillon pre´ce´dent i − 1.
L’abre´viation McMC (Markov chain Monte-Carlo en anglais) est souvent utilise´e pour
de´signer ces me´thodes.
On fait l’hypothe`se que l’on est capable d’e´chantillonner la fonction de densite´ de
probabilite´ a priori ρM(m) pour obtenir une configuration de parame`tres du mode`le
m. A` l’ite´ration i, la configuration des parame`tres du mode`le mi est accepte´e ou refuse´e
selon la probabilite´ d’acceptation Pa tel que
Pa =
 1 si L(mi) ≥ L(mi−1)L(mi) / L(mi−1) si L(mi) < L(mi−1) . (4.6)
2. Une chaˆıne de Markov doit respecter plusieurs crite`res : homoge´ne´ite´, irre´ductibilite´, ape´riodicite´,
re´versibilite´, convergence vers une distribution d’e´quilibre et ergodocite´.
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Une acceptation signifie une transition vers la nouvelle configuration mi. Dans le cas
d’un rejet, la configuration mi−1 est conserve´e. En pratique, lorsque Pa < 1, un nombre
ale´atoire x est e´chantillonne´ selon une distribution uniforme entre ]0, 1]. Si x < Pa, alors
le mode`le mi est accepte´. Par conse´quent, plus les fonctions de vraisemblance L(mi)
et L(mi−1) ont des valeurs proches, plus le mode`le mi a une chance d’eˆtre accepte´.
L’acceptation de mode`les moins bons que les pre´ce´dents permet d’e´viter le blocage
dans un minimum local.
L’algorithme de Metropolis-Hastings permet ainsi d’e´chantillonner la fonction de
densite´ de probabilite´ a posteriori σM(m) qui est solution du proble`me inverse. La so-
lution σM(m) est uniquement obtenue a` l’aide d’un rapport de vraisemblance, et les
constantes k1, k2, et k3, qui apparaissent dans les e´quations 4.3 a` 4.5 n’ont donc pas
besoin d’eˆtre calcule´es.
A` l’ite´ration i, le nouveau mode`le mi est obtenu en e´chantillonnant une distribution
de probabilite´ gaussienne α(m) centre´e autour du mode`le retenu par l’algorithme de













ou` σ est l’e´cart-type controˆlant la largeur de la Gaussienne. La valeur de l’e´cart-type
σ doit eˆtre choisie pour que d’une ite´ration a` une autre, la perturbation de la fonction
de vraisemblance L(m) soit petite, ce qui permet d’augmenter le nombre de mode`les
accepte´s (Tarantola, 2005). La largeur de la Gaussienne de´pend de chaque proble`me et
doit donc eˆtre fixe´e apre`s des tests pre´liminaires. En re`gle ge´ne´rale, les de´placements
dans l’espace des parame`tres doivent eˆtre tels que l’acceptance 3 soit situe´e entre 30%
et 50%.
Dans les sections suivantes, la me´thode d’inversion McMC utilise´e pour interpre´ter
les diagrammes de dispersion des ondes de Rayleigh reconstruites dans les intercorre´lations
3. L’acceptance exprime le nombre de mode`les accepte´s par rapport au nombre de mode`les teste´s.
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du champ d’onde ambiant est de´crite.
4.3 Une me´thode d’inversion Monte-Carlo par chaˆıne
de Markov
Dans ce travail, un algorithme McMC original est construit pour obtenir des mode`les
de vitesse cisaillante a` partir de la dispersion du mode fondamental des ondes de
Rayleigh, calcule´e a` partir des intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant.
Les principales e´tapes de l’algorithme sont pre´sente´es sur la figure 4.3. La proce´dure
est adapte´e a` partir d’une me´thode d’inversion de´veloppe´e par Drilleau et al. (2013)
pour obtenir des informations concernant la vitesse, la tempe´rature, l’anisotropie et la
mine´ralogie du manteau terrestre. La me´thode de calcul de la fonction couˆt est base´e
sur une approche initialement de´veloppe´e pour analyser les trains d’ondes de surface
R1, R2, R3 (Panning et al., 2015), adapte´e ici au train d’onde R1 uniquement. Une
approche similaire avait de´ja` e´te´ propose´e par Cauchie et Saccorotti (2012).
Figure 4.3 : Les e´tapes de l’algorithme Monte-Carlo par chaˆınes de Markov utilise´
dans cette e´tude.
4.3.1 Donne´es observe´es
Les donne´es observe´es dobs sont des densite´s de probabilite´ de l’e´nergie sismique de
l’onde de Rayleigh calcule´es en fonction de la vitesse de groupe u a` chaque fre´quence,
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avec ρobs une fonction de densite´ de probabilite´, et n le nombre total de donne´es, cor-
respondant au nombre de filtres e´troits applique´s sur le signal lors de l’analyse temps-
fre´quence. Le filtrage multiple est effectue´ a` l’aide de filtres Butterworth. Ces filtres
donnent des re´sultats tre`s proches des filtres gaussiens classiquement utilise´s (Levshin
et al., 1989) (voir figure 4.2). A` la diffe´rence des me´thodes habituelles, les donne´es
observe´es ne sont pas des vitesses de groupe de´terministes de´crivant une courbe de
dispersion unique. Les fonctions de densite´s de probabilite´s peuvent eˆtre relie´es a` l’
incertitude de la mesure de la vitesse de groupe a` chaque fre´quence. Elles peuvent
eˆtre assimile´es a` l’information a priori que l’on a sur les donne´es observe´es, note´es
ρD(.) dans l’e´quation 4.3. Cette approche se de´marque des techniques classiques qui
font l’hypothe`se que l’information a priori associe´e a` la mesure de la vitesse de groupe
suit une distribution gaussienne (Bensen et al., 2007). Elle diffe`re aussi des nombreuses
me´thodes qui conside`rent que l’information a priori associe´e a` la mesure de la vitesse
de groupe est identique d’une fre´quence a` une autre (Liu et al., 2010 ; Bodin et al.,
2012 ; Shen et al., 2012).
4.3.2 Proble`me direct et fonction couˆt
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tesse de groupe du mode fondamental de l’onde de Rayleigh pre´dite par la the´orie,
et n le nombre de donne´es correspondant au nombre de filtres e´troits applique´s sur le
signal lors de l’analyse temps-fre´quence. La dispersion the´orique est calcule´e avec le pro-
gramme d’Herrmann (2013) qui utilise une me´thode base´e sur la matrice de Thomson-
Haskell (Thomson, 1950 ; Haskell, 1953) dans une Terre sphe´rique. On fait l’hypothe`se
que l’incertitude associe´e au proble`me direct est ne´gligeable, ce qui permet d’utiliser
l’e´quation 4.3 comme solution au proble`me inverse (Tarantola, 2005).
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Le calcul de la fonction couˆt S(m) (e´quation 4.5) est une e´tape importante car sa va-
leur conditionne la marche ale´atoire dans l’espace des parame`tres. Plusieurs expressions
de S(m) peuvent eˆtre teste´es pour choisir celle qui est la plus approprie´e au proble`me
pose´ (Drilleau et al., 2013). Les formulations les plus re´pandues sont les normes L1 et
L2. La norme L1 fait l’hypothe`se que la fonction de densite´ de probabilite´ a priori sur
les donne´es suit une distribution Laplacienne, alors que la norme L2 fait l’hypothe`se
d’une distribution gaussienne (Tarantola, 2005). Dans notre cas, l’introduction de fonc-
tions de densite´ de probabilite´ ne fait pas d’hypothe`se concernant la distribution des
informations a priori sur les donne´es. Par conse´quent, l’utilisation des normes L1 et


















ou` ρmax et ρmin sont le maximum et le minimum de densite´ de probabilite´ observe´s sur
les n fonctions de densite´ de probabilite´, et k4 une constante. Les valeurs de β
i
obs sont
des coefficients de la fonction couˆt, dont les valeurs sont comprises entre 0 et k4, avec
des valeurs proches de 0 atteintes pour les maxima d’e´nergie sismique observe´s dans
l’espace temps fre´quence, tandis que des valeurs proches de k4 sont atteintes pour les
minima d’e´nergie (figure 4.4). Dans ce travail, la valeur de k4 a e´te´ fixe´e a` 0,25.
4.3.3 Parame´trisation du mode`le
Le choix de la parame´trisation des mode`les est une e´tape cruciale dans tout processus
d’inversion. L’objectif est de trouver la parame´trisation la plus simple en ade´quation
avec la capacite´ de re´solution des donne´es observe´es (Bodin et al., 2012). Le choix
de´pend aussi des informations a priori que l’on a (ou que l’on de´sire imposer) sur le
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Figure 4.4 : Exemple de mesure de dispersion sur des donne´es re´elles et illustration de
la mesure de la fonction couˆt. a) Intercorre´lation calcule´e sur la paire de stations CLF
E089 (voir figure 2.6 et tableau 5.4). Les lignes verticales noires indiquent les temps
d’arrive´es pour une onde de surface se propageant le long du grand cercle reliant les deux
stations avec une vitesse comprise entre 1.5 et 4.5 km/s. b) Diagramme de dispersion
associe´. Les courbes rouges et bleues sont des courbes de dispersion the´oriques calcule´es
pour deux configurations de mode`le. Les valeurs de fonctions couˆt associe´es aux deux
courbes sont indique´es en haut a` gauche. c) Exemple de la mesure du coefficient de la
fonction couˆt a` 8 s et 33 s de pe´riode.
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mode`le a` retrouver.
La parame´trisation en couches avec des vitesses constantes ou a` gradient est la
me´thode la plus re´pandue (Shapiro et Ritzwoller, 2002 ; Shen et al., 2012 ; Pedersen
et al., 2013 ; Macquet et al., 2014). Ces me´thodes ne´cessitent de fixer au pre´alable
le nombre de couches ainsi que leur e´paisseur, ce qui impose de fortes informations a
priori sur le mode`le de vitesse a` retrouver. L’utilisation d’une parame´trisation moins
contraignante semble plus adapte´e pour les inversions non line´aires de type McMC
qui peuvent s’affranchir de toutes informations a priori sur le mode`le a` retrouver. Les
courbes B-splines sont des fonctions polynomiales couramment utilise´es pour de´crire les
variations des parame`tres sismiques avec la profondeur sans faire d’hypothe`ses concer-
nant la stratification du milieu (Shapiro et Ritzwoller, 2002 ; Visser et al., 2008 ; Shen
et al., 2012). Les fonctions polynomiales sont en accord avec la capacite´ de re´solution
des ondes de surface, connues pour eˆtre peu sensibles aux interfaces.
Les courbes de Be´zier (un cas particulier des courbes B-splines) ont e´te´ propose´es pour
leur grande facilite´ d’utilisation (Drilleau et al., 2013). Les courbes de Be´zier permettent
de mode´liser des profils varie´s avec peu de parame`tres et sont donc adapte´es pour les
inversions de type McMC. Par conse´quent, cette e´tude utilise les courbe de Be´zier cu-
biques pour de´crire les profils de vitesse en fonction de la profondeur.
Les courbes de Be´zier ont e´te´ initialement de´veloppe´es pour mettre en e´quation
des courbes lisses trace´es a` la main dans l’industrie automobile (Be´zier, 1966, 1967).
Aujourd’hui, elles sont tre`s re´pandues dans les logiciels de conception par ordinateur.
La parame´trisation d’un profil de vitesse avec des courbes de Be´zier est sche´matise´e sur
la figure 4.5a. Ces courbes sont dites cubiques car chacune est de´finie par un polynoˆme
de Bernstein de degre´ 3. La forme parame´trique d’une courbe de Be´zier s’e´crit,
Cj(t) = Pj0(1− t)3 + 3Pj1t(1− t)2 + 3Pj2t2(1− t) + Pj3t3, t ∈ [0, 1], (4.10)
avec j l’indice de la courbe, et Pj0, Pj1, Pj2, Pj3 les points de controˆle. En ge´ne´ral,
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Figure 4.5 : Parame´trisation des profils de vitesse en courbes de Be´zier. a) Trois
courbes de Be´zier sont repre´sente´es en bleu (C1), noir (C2) et violet (C3). Les points
de de´finition sont indique´s par les cercles noirs et les points de Be´zier par les e´toiles
rouges. Les vecteurs tangents locaux sont repre´sente´s en gris. b) Exemples de profils de
vitesse mode´lise´s avec 6 (profils vert et rouge) et 4 points de Be´zier (profil noir). Tous
les profils respectent les contraintes a priori pre´sente´es dans la section 4.3.4.
la courbe passe seulement par Pj0 et Pj3, que l’on appellera les points de Be´zier. Les
points Pj1 et Pj2, que l’on appellera les points de de´finition, sont pre´sents pour donner
une information sur la direction. Sur une courbe de Be´zier, chaque point de Be´zier est
associe´ a` un point de de´finition, de´finissant ainsi des vecteurs tangents locaux. Sur la
figure 4.5a, les points P10 et P11 de´finissent le vecteur tangent local
−−−−→
P10P11. La norme
des vecteurs tangents locaux controˆle le degre´ de lissage de la courbe. Une norme nulle
revient a` re´aliser une interpolation line´aire. La continuite´ entre deux courbes de Be´zier
est assure´e par une norme et une direction identique des deux vecteurs tangents locaux
de part et d’autre d’un point de Be´zier commun aux deux courbes.
Par exemple, sur la figure 4.5a, les courbes conse´cutives C1 et C2 partagent les points
110




P20P21 permettent d’assurer une transition continue entre C1 et C2. Les choix
concernant la norme et la direction des vecteurs tangents locaux sont de´taille´s dans la
section 4.3.4. Le de´placement d’un point de Be´zier modifie donc globalement la forme
des courbes situe´es de part et d’autre de ce point, qui peut eˆtre conside´re´ comme un
point d’inflexion. Par conse´quent, l’utilisation de plus de deux courbes de Be´zier per-
met de mode´liser des variations inde´pendantes sur le profil de vitesse. L’e´quation 4.10
de´crit les courbes de Be´zier en fonction de la variable t ∈ [0, 1]. Une interpolation de
Cardan est utilise´e pour re´soudre cette e´quation et ainsi obtenir la valeur de la vitesse
cisaillante pour une profondeur donne´e. La figure 4.5b illustre la capacite´ des courbes
de Be´zier a` mode´liser des mode`les simples en gradient (en noir) ainsi que des mode`les
plus complexes avec des variations de vitesse plus ou moins brutales (en vert et rouge).
Plus le mode`le est complexe, plus le nombre de points de Be´zier requis est important.
Les points de Be´zier sont les parame`tres de l’inversion. La position de chaque point
de Be´zier, de´crite par les coordonne´es (Vs, Z), est donc e´chantillonne´e ale´atoirement
pendant le processus d’inversion McMC. A` chaque ite´ration, le mode`le de vitesse continu
de´crit par la position des points de Be´zier est discre´tise´ tous les 2 km afin de pouvoir
eˆtre utilise´ par la me´thode de calcul du proble`me direct (Herrmann, 2013).
4.3.4 Imple´mentation pratique
Une me´thode non line´aire de type Monte-Carlo par chaˆıne de Markov a e´te´ choisie
pour re´soudre le proble`me inverse. Dans cette section, nous pre´sentons la mise en œuvre
de la me´thode dans la pratique.
Prior et contrainte a priori
Les bornes du prior de´finissent a` chaque profondeur les valeurs de vitesse que
peuvent prendre les points de Be´zier. Elles sont fixe´es en cohe´rence avec les mode`les
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Gamme de profondeur (km) Gamme de vitesse Vs (km/s)
[0− 5[ [2.50− 4.00]
[5− 10[ [2.50− 4.50]
[10− 20[ [2.75− 4.50]
[20− 45[ [2.75− 5.25]
[45− 190[ [3.50− 5.25]
Table 4.1: Tableau de´crivant les bornes du prior utilise´ lors de l’inversion McMC,
d’apre`s Mooney et al. (1998) et Shapiro et Ritzwoller (2002).
lithosphe´riques globaux de´crits dans la litte´rature (tableau 4.1). Les bornes du prior
en Vs sont e´tendues de manie`re a` ne pas imposer de fortes contraintes a priori sur
l’inversion (figure 4.6a).
La vitesse des ondes P (note´e Vp) est mise a` l’e´chelle par rapport a` Vs, telle que
Vp = 1.73 Vs. La masse volumique est fixe´e a` 3.0 g/cm3 entre 0 et 45 km de profondeur,
et a` 4.5 g/cm3 entre 45 et 190 km de profondeur.
La position des points de Be´zier est soumise a` des contraintes a priori induites par
la re´solution des ondes de surface (Drilleau et al., 2013). Ainsi, il est conside´re´ ici que la
distance verticale entre deux points de Be´zier ne peut pas eˆtre infe´rieure a` une distance
dz e´gale a` 10 km.
La position des points de de´finition est calcule´e telle que (i) la composante verticale
des vecteurs tangents locaux soit e´gale a` ∆ = dz/2, et (ii) la direction des vecteurs
tangents locaux soit donne´e en fonction de la position des points de Be´zier voisins. Il
existe trois cas, illustre´s sur la figure 4.5a. Pour un point de Be´zier non situe´ a` une
extre´mite´, si les gradients donne´s par les points de Be´zier situe´s de part et d’autre de
ce point sont de meˆme signe, alors les points de de´finition sont place´s tels que la direc-
tion des vecteurs tangents locaux associe´s a` ce point soit donne´e par la moyenne des
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gradients (cas du point P20). Dans le cas ou` les gradients sont de signes oppose´s, les
points de de´finition sont place´s tels que les vecteurs tangents locaux soient verticaux
(cas du point P30). Si le point de Be´zier est fixe´ a` une des deux extremite´s, le point de
de´finition est place´ tel que le vecteur tangent local soit oriente´ vers le point de Be´zier
le plus proche (cas des points P10 et P40).
Par ailleurs, la pre´sence d’un point de Be´zier est impose´e a` 0 et a` 100 km de pro-
fondeur, mais les valeurs de vitesse associe´es sont inconnues. A` 190 km de profondeur,
un point de Be´zier est fixe´ avec une valeur de vitesse correspondante a` celle du PREM
(Dziewonski et Anderson, 1981). Aucun point de Be´zier ne peut eˆtre e´chantillonne´ entre
100 et 190 km de profondeur. Ainsi, la zone comprise entre 100 et 190 km de profon-
deur peut eˆtre conside´re´e comme une  zone tampon  qui permet a` tous les mode`les
de converger vers une valeur de vitesse re´aliste.
Distribution de probabilite´ a priori des parame`tres
Les distributions de probabilite´ a priori sont calcule´es par un e´chantillonnage de
l’espace des mode`les qui respecte uniquement les contraintes a priori impose´es sur les
parame`tres.
L’analyse des distributions de probabilite´ a priori est indispensable (i) pour ve´rifier
que les contraintes a priori permettent une exploration suffisante du prior, et (ii) pour
se´parer dans la distribution de probabilite´ a posteriori les apports lie´s aux donne´es et
les biais syste´matiques engendre´s par les contraintes a priori. Au total, 50 000 mode`les
avec 7 points de Be´zier chacun ont e´te´ e´chantillonne´s. Les re´sultats sont montre´s entre
0 et 100 km sur les mode`les de vitesse continus (figure 4.6b) et sur les points de Be´zier
(figure 4.6c). On observe que dans les deux cas, les distributions de probabilite´ a priori
pre´sentent bien des valeurs significatives sur l’ensemble du prior, mais que seule la distri-
bution de probabilite´ a priori sur les points de Be´zier est uniforme a` chaque profondeur.
Les mode`les continus pre´sentent une distribution non homoge`ne, particulie`rement entre
5 et 10 km, et entre 90 et 100 km de profondeur, ou` un sure´chantillonnage du centre
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Figure 4.6 : Information a priori sur le mode`le. a) Prior sur le mode`le. Les points
de Be´zier sont indique´s par les e´toiles rouges. b) Distribution de probabilite´ a priori
sur les mode`les de vitesse continus et c) sur les points de Be´zier. Pour une profondeur
donne´e, la somme des valeurs de pdf vaut 100 %. La taille des intervalles est de 0.02
km/s × 2 km. Les lignes pointille´es noires horizontales indiquent les profondeurs des
densite´s de probabilite´ marginales pre´sente´es dans la figure 4.7.
du domaine est clairement observe´. Cet effet est lie´ a` l’estimation du vecteur tangent
local pour les points de Be´zier situe´s aux extre´mite´s qui posse`dent une profondeur fixe
(a` 0 et 100 km).
Les densite´s de probabilite´s marginales 4 a priori a` 10 km et 30 km de profondeur
sont pre´sente´es sur la figure 4.7. On observe clairement que la distribution des points de
Be´zier est uniforme sur l’ensemble du prior alors que celle des mode`les continus diminue
progressivement vers les bords du prior. Par ailleurs, la probabilite´ que des mode`les de
vitesse de´passent les bornes du prior est non nulle (figure 4.7a,c). En effet, les bornes
du prior de´limitent uniquement le domaine dans lequel les points de Be´zier sont tire´s
au sort. Dans le cas d’un changement brutal de la largeur du prior, il est possible que
4. Si P (p = x) est la densite´ de probabilite´ associe´e a` la valeur p, la probabilite´ que la variable p
prenne une valeur particulie`re de x, note´e P (p = xi), est une densite´ de probabilite´ marginale.
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Figure 4.7 : Densite´s de probabilite´ marginale a priori a` 10 km (a et b) et 30 km de
profondeur (c et d) calcule´es sur les mode`les de vitesse continus (a et c) et sur les points
de Be´zier (b et d). La taille des intervalles est de 0.04 km/s. Les lignes noires verticales
indiquent les bornes du prior.
les courbes de Be´zier reliant les points entre eux de´passent les bornes du prior.
Chaˆınes de Markov paralle`les
La marche pseudo ale´atoire guide´e par la re`gle de Metropolis (Metropolis et Ulam,
1949) produit un ensemble d’e´chantillons de´pendants qui de´finit une chaˆıne de Markov
(Hastings, 1970). Une chaˆıne de Markov est initialise´e en e´chantillonnant ale´atoirement
un mode`le de de´part selon la densite´ de probabilite´ a priori sur les parame`tres du
mode`le.
Dans cette e´tude, les valeurs des profondeurs sont e´chantillonne´es ale´atoirement
en respectant les contraintes a priori concernant l’espacement minimal vertical entre
deux points de Be´zier (distance dz), puis les valeurs de vitesse associe´es a` chaque pro-
fondeur sont e´chantillonne´es selon la distribution de probabilite´ uniforme de´finie par
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les bornes du prior. Aux ite´rations suivantes, les nouvelles valeurs de profondeur et
de vitesse sont e´chantillonne´es selon une distribution de probabilite´ normale centre´e
sur la valeur de l’e´chantillon pre´ce´dent (e´quation 4.7). Les nombres ale´atoires sont
ge´ne´re´s par Mersenne-Twister (Matsumoto et Nishimura, 1998). Afin de respecter le
crite`re d’invariance (Tarantola, 2005), une distribution de probabilite´ en log(Vs/Vs0) est
e´chantillonne´e pour la vitesse, avec Vs0 = 1 km/s.
Un inconve´nient des chaˆınes de Markov est leur difficulte´ a` produire un ensemble
de mode`les inde´pendants du mode`le de de´part. Une seconde limitation est le temps
d’exe´cution qui peut devenir important, car un e´chantillonnage efficace de la proba-
bilite´ de distribution a posteriori σM(m) ne´cessite ge´ne´ralement un grand nombre
d’ite´rations. Un algorithme paralle`le en deux e´tapes est donc utilise´ pour pallier, du
moins en partie, a` ces deux limitations.
Plusieurs chaˆınes de Markov fonctionnent inde´pendamment en paralle`le (une par
processeur) afin de re´duire le temps de calcul. Chaque chaˆıne de Markov e´tant initie´e
ale´atoirement avec un mode`le de de´part diffe´rent, l’utilisation de plusieurs chaˆınes de
Markov permet une exploration plus efficace de l’espace des parame`tres, et donc une
convergence plus rapide vers la distribution de probabilite´ a posteriori σM(m).
Un algorithme en deux e´tapes
Une subdivision de la proce´dure d’inversion en plusieurs e´tapes (Drilleau et al., 2013)
est effectue´e pour optimiser la convergence vers une pe´riode dite  stationnaire  pen-
dant laquelle l’e´volution de la valeur de la fonction couˆt peut eˆtre assimile´e a` du bruit
blanc.
L’objectif de la premie`re e´tape est d’explorer largement l’espace des parame`tres du
mode`le. Pour ce faire, les largeurs de Gaussienne (e´quation 4.7) sont e´leve´es, et tous les
points de Be´zier sont modifie´s a` chaque ite´ration. C’est ce qu’on appelle la pe´riode  de
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E´tape σVs (km/s) σz (km) Nombre de chaˆınes Ite´rations
1 0.02 5.00 16 10 000
2 0.01 3.00 4 30 000
Table 4.2: Tableau de´crivant les largeurs de Gaussienne utilise´es pour l’e´chantillonnage
des mode`les, le nombre de chaˆınes de Markov, ainsi que le nombre d’ite´ration pour
chacune des e´tapes de l’inversion McMC. Les largeurs de Gaussienne pour la vitesse
sont donne´es en logarithme.
chauffe  (ou burn in en anglais). A` la fin de cette premie`re e´tape, le mode`le associe´
avec la valeur de fonction couˆt la plus petite est se´lectionne´ sur chaque chaˆıne. 25% des
meilleurs mode`les pre´ce´demment se´lectionne´s sont ensuite utilise´s comme mode`les de
de´part pour la seconde e´tape.
L’objectif de la deuxie`me e´tape est d’atteindre la pe´riode  stationnaire . Les lar-
geurs de Gaussienne sont resserre´es par rapport a` l’e´tape 1, et seules les coordonne´es
d’un point de Be´zier (Vs, z) sont modifie´es a` chaque ite´ration. L’acceptance est donc
plus e´leve´e que lors de l’e´tape 1.
Les largeurs de Gaussienne, le nombre de chaˆınes (et donc le nombre de processeurs),
ainsi que le nombre d’ite´rations utilise´ pour chacune des deux e´tapes sont de´taille´s dans
le tableau 4.2.
Nombre de points de Be´zier
Le nombre de points de Be´zier controˆle le degre´ de de´tail d’un mode`le de vitesse. Un
nombre de parame`tres trop important peut aboutir a` des mode`les de vitesse irre´alistes
devant la capacite´ de re´solution des donne´es. Au contraire, un nombre de parame`tres
insuffisant peut ne pas eˆtre capable de rendre compte de la complexite´ de l’information
contenue dans les donne´es. Le nombre de parame`tres ne´cessaires est inconnu a priori,
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et peut varier d’une donne´e a` une autre en fonction de la nature du milieu traverse´.
La strate´gie consiste donc a` utiliser un nombre de parame`tres diffe´rents sur chaque
chaˆıne de Markov. Lors de l’e´tape 1, le nombre de points est e´gal a` 5 (sur 4 chaˆınes),
6 (sur 4 chaˆınes), 7 (sur 4 chaˆınes) et 8 (sur 4 chaˆınes). Le nombre de points de Be´zier
ne varie pas durant l’exe´cution. Le nombre de parame`tres contenu dans les mode`les
se´lectionne´s a` la fin de l’e´tape 1 conditionne le nombre de parame`tres de chaque chaˆıne
de Markov lors de l’e´tape 2. L’avantage de cette parame´trisation adaptative est de
s’approcher automatiquement du degre´ de de´tail requis par les donne´es. Cette me´thode
partage des points communs avec les inversions transdimensionnelles dans lesquelles le
nombre de parame`tres est une inconnue du proble`me (Bodin et al., 2012).
4.4 Inversion de donne´es synthe´tiques et re´elles
4.4.1 Repre´sentation des re´sultats
Pour chaque trajet, seuls les 25 000 derniers mode`les accepte´s lors de la deuxie`me
e´tape de l’inversion sur chaque chaˆıne sont conside´re´s. Un mode`le sur deux est repre´sente´
afin d’e´viter une trop forte corre´lation entre les mode`les. Au final, un ensemble de 50
000 mode`les (4 × 12500) accepte´s pendant l’inversion sont utilise´s pour pre´senter les
re´sultats. Nous utilisons 4 types de repre´sentations :
1. Re´partition des points de Be´zier et distribution de probabilite´ a posteriori :
Les re´gions avec une densite´ de points e´leve´e nous informe donc sur les zones
re´gulie`rement e´chantillonne´es et donc statistiquement repre´sentatives.
2. Re´partition des points de Be´zier et valeur de fonction couˆt (mise a` l’e´chelle
entre 0 et 100% selon la plus faible et la plus forte valeur rencontre´e) : cette
repre´sentation permet de savoir si les zones souvent e´chantillonne´es correspondent
aux plus faibles valeurs de fonctions couˆt. Cette repre´sentation indique e´galement
si l’algorithme est reste´ longtemps pie´ge´ dans un minimum local.
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3. Mode`les continus choisis ale´atoirement et meilleurs mode`les (en termes de fonction
couˆt) : cette repre´sentation la plus simple permet d’appre´hender rapidement la
diversite´ des mode`les qui ont e´te´ accepte´s lors de l’inversion.
4. Distribution de probabilite´ a posteriori sur les mode`les de vitesse continus : cette
repre´sentation est comple´mentaire a` la premie`re car elle nous renseigne sur la
fac¸on dont les points de Be´zier sont relie´s entre eux.
4.4.2 Donne´es synthe´tiques
Les diagrammes de dispersion synthe´tiques ne sont pas calcule´s a` partir de formes
d’ondes synthe´tiques, mais directement a` partir de la dispersion the´orique de´termine´e
pour un mode`le de vitesse donne´ (Herrmann, 2013). Afin de se rapprocher de la re´alite´,
les diagrammes de dispersion synthe´tiques sont construits en associant a` la vitesse de
groupe pre´dite par la the´orie a` chaque pe´riode une distribution de probabilite´ gaus-
sienne. L’e´cart-type de la Gaussienne est e´gal a` 0.125 km/s a` T=5 s de pe´riode et
augmente line´airement avec le logarithme de la pe´riode pour atteindre 0.58 km/s a`
T=50 s de pe´riode.
Parmi les nombreux tests qui ont e´te´ effectue´s, trois tests synthe´tiques sont ici
pre´sente´s :
1. Test synthe´tique A : dans ce test, le mode`le de vitesse a` retrouver est de type
crouˆte-manteau, avec une discontinuite´ en gradient de vitesse situe´ entre 20 et 30
km de profondeur (figure 4.8b). Ce mode`le est construit avec des courbes de Be´zier
cubiques, en respectant les contraintes a priori de´crites dans la section 4.3.4.
2. Test synthe´tique B : le mode`le de vitesse a` retrouver posse`de deux couches avec
une interface situe´e a` 20 km de profondeur (figure 4.9b). Les contraintes a priori
fixe´es sur la parame´trisation rendent impossible la mode´lisation d’un mode`le de ce
type. L’objectif de ce test synthe´tique consiste donc a` analyser le comportement de
l’inversion en cas de forts contrastes de vitesse avec la profondeur, non mode´lisable
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par l’algorithme.
3. Test synthe´tique C : l’objectif de ce test est d’analyser les re´sultats de l’inversion si
un premier harmonique est pre´sent dans le diagramme de dispersion (figure 4.10).
Le mode`le de vitesse du test synthe´tique B est utilise´.
Test synthe´tique A
Le diagramme de dispersion synthe´tique ainsi que les re´sultats de l’inversion sont
pre´sente´s sur la figure 4.8.
Les distributions de probabilite´ a posteriori montrent que les re´sultats de l’inversion
sont bien contraints entre 0 et 20 km de profondeur (figure 4.8b). Jusqu’a` 20 km, la
densite´ de probabilite´ a posteriori des mode`les continus est maximale autour des valeurs
de vitesse a` retrouver. La densite´ de probabilite´ marginale a posteriori des mode`les
continus a` 10 km montre que la valeur la plus probable (le mode), ainsi que la moyenne
et la me´diane de la distribution, sont proches de la valeur vraie (figure 4.8c). Par ailleurs,
la densite´ de probabilite´ a posteriori sur les parame`tres indique que les positions des
trois premiers points de Be´zier sont bien retrouve´es jusqu’a` 20 km de profondeur. Au
dela` de 20 km de profondeur, la distribution de probabilite´ a posteriori sur les mode`les
n’est plus centre´e autour du mode`le de vitesse a` retrouver. La distribution semble se
rapprocher de la densite´ de probabilite´ a priori. Ce phe´nome`ne est clairement observe´
a` 30 km sur la distribution de probabilite´ marginale a posteriori des mode`les de vitesse
continus (figure 4.8c). Ce re´sultat peut s’expliquer par la faible sensibilite´ du mode
fondamental de l’onde de Rayleigh entre 5 et 50 s de pe´riode a` la structure de vitesse
pour ces profondeurs. Cependant, on observe que les points de Be´zier associe´s avec les
valeurs de fonction couˆt les plus petites suivent le profil de vitesse a` retrouver jusqu’a`
au moins 50 km de profondeur (figure 4.8b).
Ainsi, ces re´sultats semblent montrer que le nombre d’ite´rations est insuffisant pour
maximiser la densite´ de probabilite´ a posteriori autour des valeurs vraies en dessous de
20 km de profondeur. Ne´anmoins, les meilleurs mode`les (en termes de fonction couˆt)
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Figure 4.8 : Test synthe´tique A. a) Donne´e synthe´tique. La construction du diagramme
est explique´e dans le texte. Les courbes de dispersion associe´es aux 4 meilleurs mode`les
accepte´s pendant l’inversion sont repre´sente´es en rouge. b) Re´sultats de l’inversion en
utilisant les 4 types de repre´sentations discute´s dans le texte. Le mode`le de vitesse a`
retrouver est repre´sente´ en noir. Les points de Be´zier a` retrouver sont indique´s par
des e´toiles. c) Densite´ de probabilite´ marginale a priori (en blanc) et a posteriori (en
rouge) sur les mode`les de vitesse continus a` 10 km et 30 km de profondeur. La valeur
recherche´e est indique´e en vert. La moyenne de la distribution a posteriori est indique´e
par la ligne noire continue. Le domaine correspondant a` plus ou moins un e´cart-type
est indique´ par les lignes noires pointille´es. La valeur me´diane est indique´e en bleu.
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sont proches du mode`le recherche´ jusqu’a` des profondeurs plus importantes.
Test synthe´tique B
Le diagramme de dispersion synthe´tique ainsi que les re´sultats de l’inversion sont
pre´sente´s sur la figure 4.9.
La distribution de probabilite´ a posteriori sur les mode`les de vitesse continus montre
que les re´sultats sont bien contraints entre 0 et 10 km de profondeur. Le maximum de
la distribution de probabilite´ a posteriori marginale a` 10 km correspond a` la valeur
de vitesse vraie. La moyenne et la me´diane posse`dent des valeurs plus e´leve´es ce qui
traduit l’assyme´trie de la distribution. L’incapacite´ de mode´liser la discontinuite´ situe´e
a` 20 km se traduit par la construction d’un mode`le de vitesse lisse entre 10 et 30 km
de profondeur qui explique de manie`re e´quivalente les donne´es. Les valeurs de vitesse
e´leve´es (5 km/s) observe´es a` 30 km de profondeur traduisent cet effet de compensation.
Il existe donc une forte corre´lation entre les parame`tres a` diffe´rentes profondeurs car les
donne´es peuvent eˆtre explique´es de manie`re identique pour des valeurs de vitesse e´leve´es
situe´es en profondeur et inversement (Drilleau et al., 2013). En cas de fort contraste de
vitesse avec la profondeur, l’inversion peut donc aboutir a` des mode`les oscillants qui
posse`dent des valeurs de vitesse irre´alistes. Ce test montre qu’en cas de discontinuite´ de
vitesse, les points de Be´zier se re´partissent de manie`re e´quitable aux deux extre´mite´s de
la discontinuite´, ge´ne´rant ainsi une zone homoge`ne e´quiprobable au niveau de celle-ci.
Ces re´sultats de´montrent aussi la possibilite´ de de´tecter la pre´sence d’une discontinuite´
a` partir de la vitesse de groupe des ondes de Rayleigh, the´oriquement peu sensibles aux
discontinuite´s.
Test synthe´tique C
Dans l’algorithme de´veloppe´ pour cette e´tude, seule la courbe de dispersion as-
socie´e au mode fondamental de l’onde de Rayleigh est calcule´e lors de la re´solution du
proble`me direct. Bien que les modes supe´rieurs peuvent eˆtre utilise´s a` l’e´chelle re´gionale
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Figure 4.9 : Test synthe´tique B. Le´gende identique a` la figure 4.8.
pour mieux contraindre la structure de vitesse en profondeur (Levshin et al., 2005), ce
choix est justifie´ car c’est le mode fondamental qui est principalement reconstruit dans
les intercorre´lations de bruit sismique ambiant entre 5 et 50 s de pe´riode. Ne´anmoins, le
premier harmonique a de´ja` e´te´ observe´ dans les corre´lations pour des pe´riodes infe´rieures
a` 10 s (Harmon et al., 2007 ; Kimman et al., 2012 ; Tian et Ritzwoller, 2015).
Un test synthe´tique a donc e´te´ effectue´ pour e´tudier l’influence de la pre´sence du pre-
mier harmonique sur les re´sultats de l’inversion. La figure 4.10 pre´sente les diagrammes
synthe´tiques calcule´s dans un mode`le identique a` celui pre´sente´ dans la figure 4.9b,
obtenu a` partir de la dispersion the´orique du mode fondamental de l’onde de Rayleigh
uniquement (figure 4.10a), et avec la dispersion the´orique du mode fondamental et
du premier harmonique (figure 4.10c). Les deux diagrammes synthe´tiques sont ensuite
inverse´s de fac¸on identique, en ne mode´lisant que le mode fondamental de l’onde de
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Rayleigh pendant le proble`me direct. Les re´sultats montrent que la pre´sence du pre-
mier harmonique induit un e´largissement du domaine des vitesses probables entre 5 et
11 s de pe´riode, mais qu’elle ne biaise pas la valeur de vitesse la plus probable.
On peut donc conside´rer que la pre´sence e´ventuelle du premier harmonique dans les
diagrammes de dispersion aura pour seule conse´quence une augmentation de la variance
a posteriori. Le premier harmonique peut donc eˆtre assimile´ a` du bruit re´siduel non
mode´lisable.
Temps d’exe´cution
Sur un serveur de calcul e´quipe´ d’un processeur Intel Xeon E5-2690 a` 2.9 GHz avec 8
cœurs, le temps d’exe´cution total est de 10 min (e´tape 1 : 3 min, e´tape 2 : 7 min). Ainsi,
l’inversion de 1485 diagrammes de dispersion (nombres d’intercorre´lations calcule´es sur
un re´seau de 55 stations) dure un peu plus de 10 jours.
4.4.3 Donne´es re´elles
Dans cette section, trois exemples d’inversions de donne´es re´elles sont pre´sente´s,
parmi tous les trajets inverse´s. Les diagrammes de dispersion sont calcule´s sur des
intercorre´lations du champ d’onde ambiant, calcule´es suivant la proce´dure de´crite dans
le chapitre 2.
La mesure de la vitesse de groupe peut se faire seulement si la distance intersta-
tion est supe´rieure a` trois fois la longueur d’onde afin de respecter l’appproximation en
champ lointain (Dahlen et Tromp, 1998). Afin de re´pondre a` ce crite`re, la gamme de
fre´quences est adapte´e en fonction de la distance interstation (tableau 4.3). La longueur
d’onde est calcule´e en conside´rant une vitesse de 4 km/s. Afin de discuter de l’appli-
cation de l’algorithme d’inversion dans les diffe´rents cas, trois exemples sont pre´sente´s,
correspondant a` l’inversion de diagrammes de dispersion calcule´s sur des paires de sta-
tions avec des distances interstations varie´es.
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Figure 4.10 : Test synthe´tique C. a) Donne´e synthe´tique calcule´e a` partir du mode`le
pre´sente´ sur la figure 4.9b. Seul le mode fondamental est conside´re´. b) Distribution de
probabililite´ a posteriori des courbes de dispersion associe´es au mode`le de vitesse ac-
cepte´s pendant l’inversion du diagramme repre´sente´ en a). c) Donne´e synthe´tique pour
un mode`le identique, en incluant le premier harmonique. d) Distribution de probabi-
lilite´ a posteriori issue de l’inversion du diagramme pre´sente´ en c). Sur chaque figure,
les courbes de dispersion rouges sont associe´es aux 4 meilleurs mode`les de vitesse ac-
cepte´s pendant l’inversion et les courbes bleues sont associe´es a` 20 mode`les de vitesse
e´chantillonne´s ale´atoirement.
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Figure 4.11 : Exemples sur les donne´es re´elles. a) Positions des paires de stations uti-
lise´es pour calculer les intercorre´lations du champ d’onde ambiant. b) Intercorre´lation
obtenue pour la paire de stations E089-CLF et diagramme de dispersion associe´. Les
courbes rouges sont associe´es aux meilleurs mode`les de vitesse accepte´s pendant l’in-
version (voir figure 4.12a). c) Identique a` a) pour la paire de stations PY02-PY31. d)
Identique a` c) pour la paire de stations PY41-PY94. Noter que l’abscisse de chaque
diagramme de dispersion est diffe´rent (voir texte).
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Figure 4.12 : Re´sultats de l’inversion des donne´es re´elles pre´sente´es sur la figure 4.11.
Les diffe´rents types de repre´sentation utilise´s sont discute´s en de´tail dans la section 4.4.1.
a) Re´sultats de l’inversion pour les paires de stations E089-CLF, b) PY02-PY31 et c)
PY41-PY94.
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E089-CLF
Cette paire posse`de une distance interstation supe´rieure a` 600 km (figure 4.11a). Le
diagramme de dispersion est donc calcule´ sur la gamme de pe´riode maximale, soit entre
5 et 50 s. La dispersion du train d’onde observe´ dans l’intercorre´lation est bien visible,
avec la pre´sence d’oscillations longues pe´riodes qui pre´ce`dent les oscillations courtes
pe´riodes (figure 4.11a).
Les re´sultats de l’inversion (figure 4.12a) montrent que la structure de vitesse est bien
contrainte jusqu’a` 30 km de profondeur environ. Au dela` de 30 km, les distributions de
probabilite´s a posteriori s’e´largissent pour se rapprocher des distributions de probabilite´
a priori, et les meilleurs mode`les de vitesse commencent a` diffe´rer le´ge`rement les uns
par rapport aux autres. A` partir de 50 km de profondeur, on observe que les mode`les de
vitesse oscillent autour de la valeur centrale du prior, ce qui te´moigne de l’insensibilite´
du mode fondamental de l’onde de Rayleigh a` contraindre la structure de vitesse a` ces
profondeurs. Les meilleurs mode`les de vitesse accepte´s pendant l’inversion expliquent
convenablement les donne´es (figure 4.11a).
PY02-PY31
Cette paire posse`de une distance interstation e´gale a` 360 km (figure 4.11b). Le
diagramme de dispersion est donc calcule´ entre 5 et 30 s de pe´riode. Les re´sultats de
l’inversion (figure 4.12b) montrent que la structure de vitesse est bien contrainte jusqu’a`
Gamme de distance (km) Gamme de pe´riode (s)
∆ ≥ 600 5 ≤ T ≤ 50
180 ≤ ∆ < 600 5 ≤ T ≤ ∆/12
∆ < 180 paire rejete´e
Table 4.3: Tableau de´crivant les gammes de pe´riodes (T ) utilise´es en fonction de la
distance interstation (∆).
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une profondeur de 20 km environ. La re´solution en profondeur est donc moins e´leve´e
que pour la paire E089-CLF car la pe´riode maximale analyse´e est de 30 s (au lieu de
50 s pour CLF-E089). Les faibles valeurs de fonction couˆt associe´es a` de nombreux
points de Be´zier indiquent qu’un grand nombre de mode`les expliquent les donne´es.
L’inversion est donc moins bien contrainte que pour la paire E089-CLF, ou` des faibles
valeurs de fonctions couˆt sont observe´es sur une gamme restreinte de vitesse pour les
profondeurs qui sont re´solues (figure 4.12a). Les meilleurs mode`les de vitesse accepte´s
pendant l’inversion expliquent convenablement les donne´es (figure 4.11b).
PY41-PY94
Cette paire posse`de la distance interstation minimale requise pour l’inversion en
profondeur, soit 180 km (figure 4.11c). Le diagramme de dispersion est donc calcule´
entre 5 et 15 s. Les re´sultats de l’inversion (figure 4.12c) montrent que les re´sultats
sont seulement contraints en surface. A` la diffe´rence des deux autres paires e´tudie´es,
la densite´ de probabilite´ a posteriori sur les points de Be´zier ne posse`de pas de va-
leurs significatives au dela` de 10 km de profondeur. La majorite´ des points de Be´zier
posse`de des faibles valeurs de fonction couˆt a` chaque profondeur ce qui indique le peu
de contraintes apporte´es par l’inversion. La valeur de Vs obtenue en surface (3.5 km/s)
est supe´rieure a` celle mesure´e sur les deux autres paires (2.8 km/s). Ce re´sultat semble
cohe´rent du point de vue ge´ologique car PY41-PY94 est la seule paire qui ne traverse
pas de bassins se´dimentaires. L’utilisation de paires de stations avec des courtes dis-
tances interstations peut donc apporter des contraintes sur la structure de vitesse sur
la partie supe´rieure de la crouˆte terrestre.
4.4.4 Estimateur unique et variance a posteriori
L’utilisation de repre´sentations varie´es permet d’appre´hender l’ensemble des ca-
racte´ristiques de la solution apporte´e par le proble`me inverse (figures 4.8b, 4.9b, 4.12).
Ne´anmoins, l’inversion des diagrammes de dispersion en profondeur constitue ge´ne´-
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Figure 4.13 : Mode`les de vitesse moyens et erreurs associe´es obtenus entre 0 et 50
km de profondeur, re´sultant de l’inversion des diagrammes de dispersion repre´sente´s
figure 4.11. Les mode`les de vitesse (en rouge) sont calcule´s en utilisant la moyenne des
100 meilleurs mode`les en terme de valeur de fonction couˆt. L’erreur associe´e (en bleu)
correspond a` l’e´cart type des 100 valeurs de vitesse correspondantes.
ralement une e´tape dans une e´tude de tomographie, qui ne´cessite un mode`le de vitesse
unique ainsi qu’une valeur de variance a posteriori capable d’estimer la validite´ du
re´sultat a` chaque profondeur (p. ex. Debayle, 1999 ; Shen et al., 2012).
Le mode (probabilite´ maximale) ou la moyenne des distributions de probabilite´
marginale a posteriori des mode`les continus sont souvent utilise´s pour de´terminer une
valeur de vitesse unique a` chaque profondeur (Cauchie et Saccorotti, 2012 ; Shen et al.,
2012). L’e´cart-type de la distribution a` chaque profondeur de´finit la variance a poste-
riori (Moser et al., 1992 ; Shapiro et Ritzwoller, 2002).
Dans notre cas, la densite´ de probabilite´ a posteriori des mode`les continus n’est
pas ne´cessairement repre´sentative de la capacite´ de re´solution de la me´thode d’inver-
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sion, notamment a` partir de 20 km de profondeur (voir figure 4.8c). L’application de la
me´thode sur les donne´es re´elles 4.12 montre que la variabilite´ des meilleurs mode`les de
vitesse est repre´sentative de la baisse de re´solution avec la profondeur, en lien avec la
pe´riode maximale inverse´e. Cet effet n’est pas observe´ sur la distribution de probabilite´
a posteriori. Par conse´quent, l’utilisation des meilleurs mode`les de vitesse semble eˆtre
plus pertinente pour interpre´ter les re´sultats de l’inversion et leur domaine de validite´.
La moyenne des 100 meilleurs mode`les de vitesse, et l’e´cart-type associe´ sont utilise´s afin
d’obtenir un estimateur unique et une variance a posteriori a` chaque profondeur. La
figure 4.13 montre les re´sultats issus des trois exemples pre´sente´s dans la section 4.4.3.
Dans tous les cas, on observe que les profils de vitesse sont lisses, et que l’augmenta-
tion de la variance a posteriori avec la profondeur est d’autant plus importante que la
gamme de pe´riodes inverse´e est e´troite, ce qui est cohe´rent avec la sensibilite´ des ondes
de surface (figure 4.1).
4.5 Ce qu’il faut retenir
L’approche propose´e dans ce chapitre permet d’obtenir une information sur la struc-
ture de vitesse cisaillante crustale et sub-crustale a` partir de l’analyse de l’onde de
Rayleigh. La proce´dure se distingue des me´thodes classiquement utilise´es pour la to-
mographie re´gionale sur deux aspects principaux : (1) aucune courbe de dispersion
n’est mesure´e sur les donne´es observe´es, ce qui rend la me´thode comple`tement automa-
tique et inde´pendante de toutes informations a priori lie´es a` la mesure de la vitesse de
groupe et de l’incertitude associe´e (2) utilisation d’une parame´trisation en courbes de
Be´zier adapte´e a` la re´solution des ondes de surface, capable de mode´liser une grande
varie´te´ de profil de vitesses avec peu d’hypothe`ses a priori. L’utilisation d’une inver-
sion non line´aire de type McMC base´e sur l’algorithme de Metropolis-Hasting permet
de se libe´rer au maximum de l’influence des informations a priori. Cette technique est
donc particulie`rement adapte´e pour e´tudier des re´gions dont les structures sont encore
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peu connues. Dans le chapitre suivant, nous appliquons cette technique d’inversion afin
d’effectuer une tomographie des structures lithosphe´riques de l’Ouest de la France.
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Chapitre 5
Imagerie sismologique de l’Ouest de
la France
Quand du son de l’onde naˆıt une image.
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La me´thode d’inversion pre´sente´e dans le chapitre 4 est applique´e sur des inter-
corre´lations du champ d’onde sismique ambiant calcule´es sur un re´seau de´ploye´ dans
133
Chapitre 5. Imagerie sismologique de l’Ouest de la France
l’Ouest de la France. Ce chapitre pre´sente le contexte ge´ologique et ge´ophysique de cette
re´gion, les donne´es utilise´es et la me´thode de re´gionalisation. Des tests synthe´tiques sont
pre´sente´s, puis les re´sultats obtenus sur les donne´es re´elles sont de´crits et discute´s a` la
fin de ce chapitre.
5.1 Contexte ge´ologique
5.1.1 Le Massif armoricain
Le Massif armoricain est une re´gion de socle marque´e par deux orogene`ses succes-
sives : l’orogene`se cadomienne qui a eu lieu a` la fin du Pre´cambrien (640-550 Ma),
et l’orogene`se varisque qui date du Pale´ozoique (400-260 Ma). L’oroge´ne`se varisque
est une collision d’e´chelle europe´enne, dont les signatures sont observe´es sur plus de
2000 km entre l’Espagne et la Re´publique Tche`que (figure 5.1a, Balle`vre et al., 2013).
Le Massif armoricain est connu pour abriter une ou plusieurs zones de sutures, qui
te´moigneraient de la collision de plusieurs micro-continents au cours de l’oroge´ne`se va-
risque (p. ex. Balle`vre et al., 2009). En France, le Massif central, le Morvan, les Vosges
et les Ardennes sont les autres domaines majeurs he´rite´s de l’oroge´ne`se varisque.
Le Massif armoricain est marque´ par deux zones de cisaillement d’orientation ge´ne´rale
Est-Ouest : les cisaillements Nord-Armoricain (CNA), et Sud-Armoricain (CSA), qui
se´parent trois domaines principaux (voir figure 5.1b) :
– le domaine Nord-Armoricain (DNA) est principalement constitue´ de forma-
tions pre´cambriennes qui datent de l’oroge´ne`se cadomienne. Le DNA n’a e´te´ que
peu affecte´ pendant l’oroge´ne`se varisque. Ce domaine est limite´ au Sud par le
CNA. Ce domaine est compose´ de se´ries de´tritiques, ainsi que d’importantes unite´s
magmatiques (Chantraine et al., 2001).
– le domaine Centre-Armoricain (DCA) est forme´ de se´diments pale´ozoiques
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Figure 5.1 : a) Signatures de l’oroge´ne`se varisque en Europe et contexte ge´ologique
a` grande e´chelle du Massif armoricain. b) Carte synthe´tique des domaines ge´ologiques
du Massif armoricain (voir texte). Les positions des profils sismiques discute´s dans le
texte (Bitri et al., 2001, 2003, 2010) sont indique´es par des segments rouges. (Figure
modifie´e d’apre`s Balle`vre et al., 2013).
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plisse´s discordants sur des se´diments briove´riens, plisse´s eux aussi. Le Sud du do-
maine Centre-Armoricain est traverse´ par la branche Nord du cisaillement Sud-
Armoricain (aussi appele´e faille de Quimper-Angers), ainsi que la faille de Nort-
sur-Erdre (FNE). Cet ensemble de failles de´limite le domaine de Lanvaux, ainsi
que le domaine des Mauges, qui contient le complexe de Champtoceaux, com-
pose´ de roches me´tamorphiques de haute pression exhume´es pendant l’oroge´ne`se
varisque (Bosse et al., 2000). Le DCA est limite´ au Sud par la branche Sud du
cisaillement Sud-Armoricain.
– le domaine Sud-Armoricain (DSA) est constitue´ majoritairement de roches
me´tamorphiques et plutoniques qui ont e´te´ forme´es pendant l’oroge´ne`se varisque,
telles que des orthogneiss, des schistes bleus, des amphibolites, et des e´clogites.
(Lardeux, 1996).
5.1.2 Autour du Massif armoricain
Le Massif armoricain est limite´ a` l’Est et a` l’Ouest par le Bassin parisien et le
Bassin aquitain respectivement. Ces bassins se´dimentaires d’aˆge Me´sozoique reposent
principalement sur un socle d’origine varisque.
La limite Sud-Ouest du Massif armoricain est le Golfe de Gascogne. L’histoire
ge´ologique du Golfe de Gascogne est relie´e a` l’ouverture de l’oce´an Atlantique au cours
du Cre´tace´, pendant laquelle la plaque Ibe´rique s’est se´pare´e de la plaque Europe´enne
(Ries, 1978). Ce domaine est associe´ a` des roches d’affinite´s oce´aniques (basalte), sur
lesquelles repose une couche de se´diments peu e´paisse.
5.2 Contexte ge´ophysique
Au cours des 50 dernie`res anne´es, plusieurs expe´riences sismologiques ont e´te´ re´alise´es
afin d’e´tudier les structures profondes du Massif armoricain et des re´gions avoisinantes.
Ces e´tudes, couple´es a` d’autres me´thodes ge´ophysiques comme la gravime´trie et le
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magne´tisme, ont permis de mieux comprendre l’histoire ge´ologique de la re´gion.
5.2.1 Structures crustales
La structure de la crouˆte du domaine Centre-Armoricain a e´te´ e´tudie´e le long d’un
profil oriente´ Sud-Ouest/Nord-Est de´ploye´ entre La Rochelle et Dreux dans le cadre du
programme ECORS (Matte et Hirn, 1988). Le Nord du domaine Nord-Armoricain a
e´te´ e´tudie´ dans le cadre des profils sismiques SWAT (Bois et al., 1990). Ces expe´riences
ont permis de de´tecter un Moho avec une profondeur constante situe´e autour de 35 km
le long du profil. La signature sismique associe´e au Moho est variable, avec notamment
une re´flectivite´ moins forte au niveau du domaine Centre-Armoricain (Matte et Hirn,
1988). Les re´sultats montrent par ailleurs que la plupart des de´crochements observe´s
en surface posse`dent une racine crustale profonde.
La structure cadomienne du Domaine Nord-Armoricain a e´te´ e´tudie´e le long de trois
profils sismiques (Ar1, Ar2, et SWAT10, Bitri et al., 2001). Les positions de ces profils
sont indique´es sur la figure 5.1b. De nombreuses failles ont e´te´ image´es dans la crouˆte
supe´rieure, permettant ainsi de contraindre la ge´ome´trie profonde de la zone d’accre´tion
cadomienne. Cette e´tude montre que le cisaillement Nord-Armoricain ne posse`de pas
une signature sismique particulie`re dans la crouˆte infe´rieure, limitant ainsi sa zone
d’influence a` la crouˆte supe´rieure (' 20 km). La combinaison des donne´es sismiques,
gravime´triques et magne´tiques ont permis de pre´ciser la ge´ome´trie de ces structures
(Brun et al., 2001).
Les profils sismiques Armor2-Nord et Armor2-Sud de´ploye´s dans le cadre de l’expe´-
rience Ge´oFrance3D ont permis d’e´tudier la zone de collision varisque dans le Sud-Est
du Massif armoricain (Bitri et al., 2003, 2010). Les positions de ces profils sont indique´es
sur la figure 5.1b. Le profil Armor2-Nord a permis la de´couverte d’une zone de faille
d’e´chelle crustale qui fait chevaucher la partie Sud du domaine Centre-Armoricain sur la
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partie Nord du domaine Centre-Armoricain (figure 5.2a). La trace de ce chevauchement
en surface correspond a` la faille Nort-sur-Erdre. Les roches me´tamorphiques du Com-
plexe de Champtoceaux sont segmente´es par le chevauchement, et seraient pre´sentes
en profondeur. La ge´ome´trie de ces structures est pre´cise´e graˆce a` l’apport des donne´es
magne´tiques et gravime´triques (Truffert et al., 2001 ; Martelet et al., 2004). Le profil
Armor2-Sud a mis en e´vidence des re´flecteurs horizontaux situe´s vers 10 km de pro-
fondeur qui sont interpre´te´s comme une zone d’amincissement crustal au niveau du
domaine Sud-Armoricain.
Les cartes d’anomalies gravime´triques et magne´tiques de la France permettent d’iden-
tifier des structures crustales caracte´ristiques au niveau du domaine Sud-Armoricain
(Autran et al., 1994 ; Grandjean et al., 1998). L’e´tude de l’atte´nuation sismique sur le
territoire me´tropolitain (Campillo et Plantet, 1991), a permis l’identification d’une ano-
malie oriente´e Nord-Ouest/Sud-Est dans le domaine Centre-Armoricain (figure 5.2b),
qui peut eˆtre corre´le´e avec les structures complexes de la crouˆte observe´e par Matte et
Hirn (1988) le long du profil ECORS. Les mesures d’atte´nuation sismique pre´sente´es
par Arroucau et al. (2006) ne montrent pas de signature particulie`re dans le Massif
armoricain.
Le de´ploiement de plusieurs re´seaux denses de stations entre 2011 et 2013 dans le
cadre des expe´rience Pyrope (Chevrot et al., 2014) et IberArray (Dı´az et al., 2009)
(voir section 5.4, figure 5.3) a permis de cartographier les structures crustales et du
manteau supe´rieur le long de la coˆte Atlantique, ainsi qu’au niveau du Massif central
et des Pyre´ne´es (Macquet et al., 2014). Par ailleurs, les fonctions re´cepteurs mesure´es
au niveau du Massif armoricain mettent en e´vidence un Moho situe´ entre 29 et 33 km
de profondeur, avec un e´paississement crustal observe´ du Nord-Ouest vers le Sud-Est
(Chevrot et al., 2014).
Les tomographies sismiques des structures crustales de l’Ouest de la France sont
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Figure 5.2 : Exemples de re´sultats issus des e´tudes sismologiques pre´ce´dentes. a) Profil
sismique Armor2-Nord (voir figure 5.1b) et interpre´tation (Bitri et al., 2003). b) Carte
d’atte´nuation apparente des ondes S dans la crouˆte en France me´tropolitaine (Cam-
pillo et Plantet, 1991). c) Anomalies de vitesse sismique des ondes P dans le manteau
supe´rieur sous le Massif armoricain (Judenherc et al., 2003)
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relativement rares. Les images disponibles sont ge´ne´ralement issues de tomographie de
l’Europe, et posse`dent une re´solution limite´e dans l’Ouest de la France car la re´gion est
situe´e en bord de re´seau du fait de sa situation coˆtie`re (p. ex. Ritzwoller et Levshin,
1998 ; Piromallo, 2003 ; Yang et al., 2007).
5.2.2 Structures dans le manteau supe´rieur
Les grands profils sismiques (Hirn, 1977) ont apporte´ des contraintes sur la propaga-
tion des ondes P et S dans la lithosphe`re au niveau de l’Ouest de la France. Ces travaux
ont notamment mis en e´vidence une couche anisotrope situe´e entre 60 et 100 km de
profondeur. Judenherc et al. (1999) et Plomerova´ et al. (2000) ont observe´ des direc-
tions de propagation rapide paralle`les aux cisaillements Nord- et Sud-Armoricain. Dans
le cadre de l’expe´rience Ge´oFrance3D, deux profils (Mont-Saint-Michel/Pornic et Saint-
Malo/Saint-Nazaire) d’environ 20 stations chacun, un profil (Saint-Brieuc/Belle-ˆIle) de
13 stations, ainsi qu’un re´seau dense de 30 stations (au niveau du complexe de Champ-
toceaux) ont e´te´ de´ploye´s, permettant d’effectuer une tomographie tri-dimensionnelle
du Massif armoricain entre 30 et 200 km de profondeur (figure 5.2c, Judenherc et al.,
2002, 2003). Cette e´tude montre que le cisaillement Sud-Armoricain s’enracine dans
le manteau, tandis que le cisaillement Nord-Armoricain serait limite´ a` la crouˆte. Les
images tomographiques re´ve`lent aussi une anomalie de vitesse positive sous le domaine
Centre-Armoricain, qui est interpre´te´e comme la pre´sence d’une ancienne lithosphe`re
subducte´e (Gumiaux et al., 2004). Le manteau supe´rieur au niveau du Massif armori-
cain se caracte´rise ge´ne´ralement par une anomalie de vitesse positive (p. ex. Piromallo,
2003 ; Legendre et al., 2012 ; Chevrot et al., 2014).
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5.3 Questions pose´es
Les structures crustales et sub-crustales du Massif armoricain sont uniquement
connues dans des zones restreintes, limite´es le plus souvent par la ge´ome´trie des profils
sismiques. Les questions pose´es sont donc les suivantes :
– Quelle est l’extension late´rale des zones de chevauchement majeures de´tecte´es le
long des profils sismiques ?
– Quelle est l’extension en profondeur des zones de cisaillements Nord- et Sud-
Armoricain ?
– Quelle est la relation entre les structures ge´ologiques profondes observe´es au ni-
veau du Massif armoricain, et celles observe´es au niveau des re´gions avoisinantes
(Massif central, bassins se´dimentaires, Golfe de Gascogne) ?
– Les structures crustales et sub-crustales du Massif armoricain sont-elles relie´es aux
observations ge´ologiques ? Sont-elles relie´es aux structures observe´es au niveau du
manteau supe´rieur ?
La tomographie sismique en ondes de surface est une me´thode qui permet d’imager
les variations late´rales de vitesse sismique a` chaque profondeur, relie´es a` la ge´ome´trie
des structures ge´ologiques profondes. La faible couverture de stations sismologiques
dans cette zone n’e´tait pas favorable a` une tomographie sismique re´gionale.
Dans le cadre de cette the`se, l’utilisation de donne´es sismologiques nouvelles, obte-
nues a` des stations situe´es de part et d’autre du Massif armoricain, permet de carto-
graphier les variations late´rales de vitesse sismique dans une vaste re´gion de l’Ouest de
la France.
5.4 Un jeu de donne´es ine´dit
Jusqu’en 2011, le nombre de sismome`tres large bande de´ploye´s dans l’Ouest de
l’Europe e´tait relativement limite´ (figure 5.3a). En France me´tropolitaine, les sta-
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tions e´taient principalement concentre´es au niveau des re´gions montagneuses (Alpes,
Pyre´ne´es) ou` l’ale´a sismique est plus e´leve´. Le Massif armoricain, le Massif central, le
Bassin aquitain, ainsi que le Bassin parisien et le Nord de la France e´taient des zones
avec peu (ou pas) de sismome`tres large bande. Au Nord de l’Espagne, des stations large-
bande e´taient pre´sentes uniquement au niveau des re´gions coˆtie`res. Cette re´partition
inhomoge`ne de stations e´tait peu favorable a` une imagerie sismique des structures pro-
fondes de l’Ouest de la France.
Entre 2011 et 2013, le de´ploiement simultane´ des re´seaux temporaires Pyrope (Che-
vrot et al., 2014) et IberArray (Dı´az et al., 2009), a permis de pallier en partie cette
limitation en installant un re´seau dense de stations large bande au niveau du Mas-
sif armoricain, du Bassin aquitain et du Massif central ainsi qu’au Nord de l’Espagne
(figure 5.3b). Les deux expe´riences temporaires ont produit un jeu de donne´es ine´dit
permettant d’e´tudier plus en de´tail les structures profondes des Pyre´ne´es, du Massif
central, du Massif armoricain, des bassins se´dimentaires avoisinants, ainsi que celles
situe´es au niveau du Golfe de Gascogne.
5.4.1 Les stations
Les donne´es sismiques utilise´es proviennent de 55 stations large bande continues
ope´rationnelles entre septembre 2011 et de´cembre 2013 (figure 5.4). Les de´tails de
chaque station sont donne´es dans le tableau 5.4. Les enregistrements sismiques pro-
viennent de 7 re´seaux temporaires et permanents europe´ens (tableau 5.1).
Toutes les stations utilise´es dans cette e´tude sont e´quipe´es d’un capteur large bande
trois composantes. Les capteurs large bande sont sensibles aux mouvements du sol
sur une large gamme de pe´riode allant de 0.02 a` 100 s environ. La gamme de pe´riodes
correspondant a` la sensibilite´ du sismome`tre est associe´e a` une re´ponse  plate  en am-
plitude et en phase. Les re´ponses instrumentales repre´sente´es sur la figure 5.5 montrent
que les capteurs sont bien adapte´s pour e´tudier le signal entre 5 et 50 s de pe´riode. Les
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Figure 5.3 : Sismome`tres large bande dans l’ouest de l’Europe avant 2011 (a), et
pendant la pe´riode 2011-2013 (b). Les stations indique´es en rouge sont celles utilise´es
dans cette e´tude (voir figure 5.4). L’augmentation du nombre de stations est lie´e aux
expe´riences temporaires Pyrope (Chevrot et al., 2014) et Iberarray (Dı´az et al., 2009)
qui ont eu lieu entre 2011 et 2013 (voir texte).
diffe´rences entres les fonctions de transfert sont lie´es aux diffe´rents types de capteurs
qui e´quipent les stations du re´seau (tableau 5.4).
Les e´tudes de tomographie base´es sur le champ d’onde ambiant ne´cessitent des
longues dure´es d’enregistrement (> 6 mois) simultane´s, afin de favoriser l’e´mergence de
la fonction de Green empirique par intercorre´lation (voir chapitre 2).
Les de´ploiements des stations temporaires ne sont ge´ne´ralement pas totalement
synchrones, et l’accessibilite´ aux donne´es n’est possible que pour certaines dates. La
continuite´ de l’enregistrement a` une station peut aussi eˆtre alte´re´e a` cause d’un dys-
fonctionnement mate´riel ou logiciel pendant et apre`s l’acquisition de la donne´e sismique.
Tous ces facteurs perturbent la continuite´ des enregistrements aux stations, et donc la
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Figure 5.4 : Carte indiquant la position des 55 stations. Les codes de chaque re´seau
sont indique´s en bas de la carte.
simultane´ite´ de l’acquisition sur le re´seau. La figure 5.6 indique le nombre de stations
fonctionnelles par jour sur le re´seau de 55 stations. On observe dans l’ensemble que
le re´seau est fonctionnel a` plus de 50% entre septembre 2011 et juin 2013. Les va-
leurs maximales (jusqu’a` 89%) sont atteintes pendant l’anne´e 2012 suite a` l’apport
des donne´es issues des re´seaux anglais (GB) et irlandais (EI). Par ailleurs, le re´seau
X7 a e´te´ comple´te´ en 2012 par 6 stations supple´mentaires, finance´es dans le cadre du
projet VIBRIS. La de´croissance observe´e a` partir de janvier 2013 est explique´e par
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Figure 5.5 : Re´ponses instrumentales en amplitude (a) et en phase (b). Pour des
raisons de clarte´, seule la re´ponse associe´e au capteur est repre´sente´e (les effets lie´s a` la
nume´risation ne sont pas pris en compte, voir section 1.4).
Figure 5.6 : Continuite´ des donne´es. Le nombre de stations fonctionnelles par jour
(taux de fonctionnement supe´rieur a` 90%, voir section 1.2) est indique´ en pourcent par
rapport au nombre total de stations conside´re´es dans cette e´tude (55).
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RD Re´seau LDG-CEA France 3 Permanent
G Ge´oscope France 3 Permanent
Table 5.1: Les diffe´rents re´seaux utilise´s dans cette e´tude.
la de´sinstallation progressive de la plupart des stations temporaires issues des re´seaux
Pyrope (X7) et IberArray (IB).
5.4.2 Intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant
Calcul des intercorre´lations
La tomographie sismique repose sur les fonctions de Green empiriques calcule´es par
intercorre´lation du champ d’onde sismique ambiant (voir chapitre 2). Les donne´es a`
chaque station sont pre´pare´es selon les e´tapes de traitement de´crites dans le chapitre 1,
en utilisant des segments de 24h, avec un pas d’e´chantillonnage e´gal a` 1 s. Seule la
composante verticale est analyse´e. Pour chaque station, et pour chaque segment de 24h
avec un taux de fonctionnement > 90% (voir section 1.2), les enregistrements sismiques
ont subi les e´tapes de traitement suivantes :
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1. de´convolution de la re´ponse instrumentale entre 2.5 et 50 s de pe´riode
2. normalisation des amplitudes temporelles par moyenne glissante avec une feneˆtre
e´gale a` 25 s (me´thode RAM avec N=12, section 2.5)
3. blanchiment spectral entre 2.5 et 50 s de pe´riode
La longueur de la feneˆtre utilise´e pour la normalisation des amplitudes temporelles
est choisie en accord avec les tests pre´liminaires pre´sente´s dans la section 2.5 (cha-
pitre 2). Les intercorre´lations moyennes entre chaque paire de stations sont ensuite
calcule´es dans le domaine fre´quentiel, suivant la me´thode de´crite dans le chapitre 2.
Qualite´ et se´lection des intercorre´lations
Le rapport signal sur bruit est utilise´ pour estimer la qualite´ des signaux reconstruits
dans les intercorre´lations (voir section 2.4). Bien que ce crite`re n’apporte pas d’indica-
tion sur la qualite´ du signal reconstruit en termes de fonction de Green empirique, une
valeur minimale du rapport signal sur bruit assure que la dispersion est calcule´e sur
un signal e´mergent dans l’intercorre´lation. Les intercorre´lations associe´es a` un rapport
signal sur bruit infe´rieur a` 5 a` la fois sur la partie causale et anticausale sont rejete´es.
Afin de respecter l’approximation en champ lointain, et calculer le signal sur une
gamme de pe´riodes suffisamment e´tendue, les intercorre´lations associe´es aux paires dont
la distance interstation est infe´rieure a` 180 km sont e´galement rejete´es (voir chapitre 4).
Au final, le nombre de corre´lations se´lectionne´es est de 1268. Le tableau 5.2 re´sume le
nombre de signaux rejete´s a` chaque e´tape de se´lection.
Ces crite`res de se´lection, plutoˆt conservatifs, peuvent eˆtre utilise´s graˆce a` l’in-
terpre´tation du diagramme de dispersion en termes de fonctions de densite´ de pro-
babilite´ de l’e´nergie sismique (chapitre 4). En cas de dispersion de mauvaise qualite´
(peu d’e´nergie, branches multiples, discontinuite´), la variance a posteriori associe´e au
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mode`le de vitesse unidimensionnel est e´leve´e, et le mode`le a donc une influence limite´e
sur les re´sultats de la tomographie.
La figure 5.7 montre que les 1268 corre´lations se´lectionne´es sont issues d’une quan-
tite´ de donne´es variable comprise entre 25 et 830 jours. La majorite´ des corre´lations
sont associe´es a` un nombre de jours supe´rieur a` 100 et infe´rieur a` 500.
Un sous-ensemble de 252 intercorre´lations entre 2,5-50 s de pe´riode est repre´sente´
sur la figure 5.8a. Des e´mergences sont observe´es a` des temps correspondant a` des
vitesses comprises entre 2 et 5 km/s ce qui est cohe´rent pour une vitesse de propagation
d’ondes de surface le long du grand cercle reliant chaque paire de stations. Le filtrage
des intercorre´lations dans des gammes de fre´quences plus e´troites permet de mettre en
e´vidence la dispersion de ces signaux e´mergents. Entre 5 et 10 s de pe´riode, la vitesse
apparente moyenne est de 3 km/s (figure 5.8a) alors qu’elle est de 4,5 km/s entre 30 et
50 s de pe´riode (figure 5.8e). La proce´dure de traitement mise en œuvre semble donc eˆtre
adapte´e pour reconstruire des fonctions de Green empiriques, domine´es principalement
par le mode fondamental de l’onde de Rayleigh.
De´pendance azimutale du rapport signal sur bruit
La syme´trie des amplitudes des signaux reconstruits dans les parties causales et
anticausales des intercorre´lations nous renseigne sur la distribution des sources de bruit
sismique autour du re´seau (Stehly et al., 2006). Les amplitudes sont syme´triques si la
distribution des sources est uniforme. La syme´trie apparente des corre´lations observe´e
sur la figure 5.8 ne doit pas eˆtre interpre´te´e car les paires ne sont pas oriente´es. Il est
plus adapte´ d’e´tudier la de´pendance azimutale du rapport signal sur bruit calcule´ dans
les parties causales et anticausales des intercorre´lations (p. ex. Yang et Ritzwoller,
2008 ; Tian et Ritzwoller, 2015) et figure 5.9. Entre 2,5 et 50 s de pe´riode, les valeurs
du rapport signal sur bruit sont fortement de´pendantes de l’orientation de la paire
(figure 5.9a). Les re´sultats indiquent un flux d’e´nergie dominant (SNR > 30) qui se
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Total the´orique (55 stations) : 1485 paires
crite`re accepte´es rejete´es
N > 0 1407 78
∆ > 180 km 1277 130
SNR > 5 1268 9
Total effectif : 1268 paires
Table 5.2: Se´lection des intercorre´lations. N : nombre de segments additionne´s, SNR :
rapport signal sur bruit, ∆ : distance interstation.
Figure 5.7 : Statistiques sur les 1268 intercorre´lations se´lectionne´es concernant le
nombre de jours additionne´s pour chaque intercorre´lations.
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propage du quadrant Nord-Ouest vers le quadrant Sud-Est, ce qui est en accord avec
les re´sultats commune´ment observe´s dans la litte´rature (p. ex. Yang et Ritzwoller, 2008 ;
Silveira et al., 2013 ; Macquet et al., 2014). La signature d’un autre flux d’e´nergie (SNR
> 20) se propageant du Nord-Est vers le Sud-Ouest est aussi observe´. Dans l’ensemble,
les valeurs du rapport signal sur bruit sont supe´rieures a` 7 quelle que soit l’orientation
de la paire de stations. La meˆme analyse dans des gammes de pe´riodes plus e´troites
montrent des re´sultats similaires entre 5− 10 s et 10− 20 s de pe´riode (figure 5.9b,c).
Les re´sultats obtenus entre 5 − 10 s de pe´riode sont en accord avec les observations
faites dans la section 3.4, qui indiquent la pre´sence de nombreuses sources de bruit
microsismique secondaire en Atlantique Nord. Les re´sultats sont tre`s diffe´rents entre
20 − 30 s et 30 − 50 s de pe´riode avec une e´nergie dominante provenant du Nord-Est
(figure 5.9b,c). Ce changement de direction a` longue pe´riode a de´ja` e´te´ observe´ par Yang
et Ritzwoller (2008). La direction pre´fe´rentielle observe´e entre 20 et 30 s de pe´riode ne
correspond pas a` la direction attendue pour la source persistante a` 26 s localise´e dans
le Golfe de Guine´e, situe´e au Sud du re´seau (voir section 3.3). Dans cette gamme de
pe´riode, l’e´nergie dominante ne semble pas eˆtre ge´ne´re´e par cette source persistante
localise´e.
Syme´trisation des intercorre´lations
Bien qu’une forte asyme´trie en amplitude soit observe´e (figure 5.9), l’e´mergence d’un
signal est effective a` la fois dans la partie causale et anticausale des intercorre´lations. La
figure 5.10 montre que la syme´trisation des intercorre´lations (section 2.4) permet d’ob-
tenir des rapports signal sur bruit plus e´leve´s. En conse´quence, les 1268 intercorre´lations
syme´trise´es filtre´es entre 2,5 et 50 s de pe´riode constituent la base de donne´es utilise´e
pour calculer les diagrammes de dispersion (voir chapitre 4).
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Figure 5.8 : Sous-ensemble de 252 intercorre´lations repre´sente´es en fonction de la
distance interstation et filtre´es entre, a) 2.5 et 50 s de pe´riode, b) 5 et 10 s, c) 10
et 20 s, d) 20 et 30 s, et e) 20 et 50 s de pe´riode. Les lignes magenta indiquent les
temps d’arrive´e compris entre 2 km/s et 5 km/s de vitesse. Chaque signal est normalise´
par la valeur d’amplitude maximale. Noter que les paires ne sont pas oriente´es. La
syme´trie apparente des signaux dans les temps positifs et ne´gatifs ne peut donc pas
eˆtre interpre´te´e.
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Figure 5.9 : De´pendance azimutale du rapport signal sur bruit dans les inter-
corre´lations filtre´es entre a) 2.5-50 s de pe´riode, b) 5 et 10 s, c) 10 et 20 s, d) 20
et 30 s, et e) 20 et 30 s. Le rapport signal sur bruit moyen calcule´ sur des intervalles de
10◦ est repre´sente´. L’e´chelle radiale est identique sur chaque figure.
5.5 Mode`les de vitesse unidimensionnels
Les diagrammes de dispersion des intercorre´lations symme´trise´es sont inverse´s en
profondeur en utilisant la proce´dure d’inversion non line´aire pre´sente´e dans le chapitre 4.
Le gamme de pe´riodes inverse´e est calcule´e en fonction de la distance interstation.
La figure 5.12 pre´sente des exemples de profils de vitesse unidimensionnels obtenus
sur diffe´rents trajets avec des distances interstations varie´es. Les valeurs de vitesse a`
chaque profondeur sont issues de la moyenne des 100 meilleurs mode`les accepte´s lors
de la seconde e´tape d’inversion, tandis que la barre d’erreur est de´finie par l’e´cart-type
de ces 100 mode`les (section 4.4.4).
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Figure 5.10 : Statistiques sur les 1268 intercorre´lations se´lectionne´es concernant le rap-
port signal sur bruit des intercorre´lations avant (transparent) et apre`s symme´trisation
(rouge).
Figure 5.11 : Trajets associe´s aux profils de vitesse repre´sente´s sur la figure 5.12.
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Dans tous les cas, les profils de vitesse sont lisses, en accord avec la parame´trisation
utilise´e, et le comportement attendu pour des profils de vitesse moyens re´sultant de
l’inte´gration des effets lie´s aux structures de vitesse traverse´es par l’onde le long du
trajet. Des diffe´rences notables sont observe´es entre les profils de vitesse, ce qui te´moigne
de la variabilite´ des domaines ge´ologiques e´chantillonne´s par les diffe´rents trajets. On
observe des mode`les avec un gradient de vitesse line´aire avec la profondeur (trajets 3, 4,
9), ainsi que des mode`les avec une (trajets 2, 6, 7) ou deux (trajets 1, 8)  interfaces .
Le trajet 2 posse`de des variations de vitesse brutales avec la profondeur, qui peuvent
eˆtre issues d’un phe´nome`ne de compensation lie´ a` la pre´sence d’une discontinuite´ non
mode´lisable par la parame´trisation utilise´e (voir chapitre 4, figure 4.9). Enfin, on observe
que les variances a posteriori, pour les profondeurs les plus e´leve´es, diminuent avec
l’augmentation de la distance interstation ce qui est cohe´rent avec l’e´largissement de la
gamme de pe´riodes inverse´es.
L’ensemble des profils de vitesse moyens est ensuite traduit en terme de perturbation
de vitesse locale a` chaque profondeur par l’utilisation d’une me´thode de re´gionalisation.
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Figure 5.12 : Profils de vitesse moyens obtenus sur 9 trajets (figure 5.11) entre 0 et
50 km de profondeur, a` partir de la proce´dure d’inversion pre´sente´e dans le chapitre 4.
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5.6 Re´gionalisation des profils de vitesse
5.6.1 The´orie
Proble`me direct
La de´composition tensorielle e´nonce´e par Backus (1965) permet d’exprimer la vi-
tesse d’une onde en fonction de sa direction de propagation Ψ (angle entre le Nord
ge´ographique et le nombre d’onde). Soit V0(θ, φ, z) est une vitesse sismique cisaillante
de re´fe´rence a` une profondeur donne´e z, et au point de coordonne´es (θ, φ), la vitesse de
l’onde peut s’e´crire
V (θ, φ, z,Ψ) = V0(θ, φ, z) + δV (θ, φ, z,Ψ). (5.1)
La perturbation de vitesse δV (θ, φ, ω,Ψ) est de´finie par




A1(θ, φ, z) + A2(θ, φ, z) cos 2Ψ + A3(θ, φ, z) sin 2Ψ




ou` A1, . . . , A5, de´pendent des parame`tres e´lastiques du milieu en fonction de la pro-
fondeur (Montagner et Nataf, 1986 ; Le´veˆque et al., 1998). Les perturbations isotropes
sont regroupe´es dans le terme A1 tandis que les termes A2, . . . , A5 contiennent les effets
lie´s a` l’anisotropie azimutale.
Pour les ondes de Rayleigh, les termes A4 et A5 sont souvent ignore´s car ils sont
suppose´s eˆtre re´solus par les ondes de Love seulement (p. ex. Le´veˆque et al., 1998).
Dans cette e´tude, le proble`me direct est de´veloppe´ a` partir de l’expression comple`te
e´nonce´e par l’e´quation 5.2.
Pour une profondeur donne´e z, le temps d’arrive´e d’une onde associe´ au jie`me trajet









ou` 〈Vj(z)〉 est la vitesse sismique inte´gre´e le long du jie`me trajet dont la distance entre les
stations est note´e ∆j. 〈Vj(z)〉 est obtenue pour chaque trajet et pour chaque profondeur
par la proce´dure d’inversion non line´aire de´crite dans le chapitre 4. Vjk(θjk, φjk, z,Ψj)
correspond a` la vitesse locale sur chacun des m segments de longueur ljk qui composent
le jie`me trajet de direction Ψj (∆j =
∑m
k=1 ljk). On fait l’approximation que l’angle Ψj
est constant le long du trajet, ce qui est valable a` des e´chelles re´gionales dans des zones
suffisamment e´loigne´es des poˆles.
En introduisant V0(z) une vitesse cisaillante de re´fe´rence isotrope a` une profondeur













ou` δVjk(θjk, φjk, z,Ψj) = Vjk(θjk, φjk, z,Ψj) − V0(z) est une perturbation de vitesse
locale. La vitesse de re´fe´rence pour une profondeur donne´e est choisie ici comme e´tant
la me´diane de toutes les valeurs de vitesse mesure´es a` cette profondeur sur chaque trajet
j, mais cette valeur n’est pas de´terminante au vu de la faible non-line´arite´ du proble`me.
L’e´quation 5.4 traduit une e´galite´ de lenteurs. Cependant, nous n’avons pas directement
acce`s a` une perturbation de lenteur mais a` une perturbation de vitesse. Le proble`me est
donc exprime´ en fonction d’une perturbation de vitesse de´veloppe´e au 3ie`me ordre. Cette
correction permet d’obtenir des re´sultats identiques a` une perturbation de lenteur pour
des variations de vitesse mode´re´es (< 10%) (Beucler et al., 2003 ; Beucler et Montagner,
2006).








lk(pk − p2k + p3k), (5.5)
avec pk = p1k+p2k cos 2Ψ+p3k sin 2Ψ+p4k cos 4Ψ+p5k sin 4Ψ. Le vecteur pk est donc
compose´ de cinq sous-vecteurs correspondants aux diffe´rents termes de l’e´quation 5.2
1. Le de´veloppement mathe´matique de´taille´ est pre´sente´ en Annexes.
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Le vecteur 〈V(z)〉 contient les valeurs de vitesse moyenne pour chaque trajet a` une
profondeur donne´e. ∆ et Ψ sont des vecteurs qui contiennent respectivement les dis-
tances e´picentrales et l’azimut de chaque trajet. La dimension de ces vecteurs est donne´e
par le nombre de mesures de vitesse inde´pendantes. Pour chaque trajet, le vecteur lk
contient les longueurs des segments qui le composent. La dimension du vecteur p est
donne´e par le nombre de points dans lequel les perturbations sont mesure´es.
Les e´quations 5.3, 5.4 et 5.5 ne font aucune hypothe`se concernant le trajet suivi par
l’onde. Dans cette e´tude, on suppose que l’onde se propage le long d’un trajet de´fini
par le grand cercle reliant les deux stations. Bien que des de´viations du grand cercle
de 10◦ ont e´te´ observe´es sur des intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant a`
des e´chelles globales (Pedersen et al., 2015), des effets beaucoup plus faibles sont com-
mune´ment observe´s a` des e´chelles re´gionales (p. ex. Lin et al., 2009), notamment parce
que la distance interstation est beaucoup plus petite (Maupin, 2011). L’approximation
du grand cercle est donc ge´ne´ralement utilise´e dans les e´tudes de tomographie re´gionale
(Barmin et al., 2001).
Proble`me inverse
Le de´veloppement au 3ie`me ordre (e´quation 5.5) induit une certaine non line´arite´,
mais qui est suffisamment faible (Beucler et Montagner, 2006) pour utiliser une me´thode
de re´solution ite´rative classique d’optimisation au sens des moindres carre´s (Tarantola
et Valette, 1982). Par conse´quent, on fait l’hypothe`se que les informations a priori sur
les donne´es et parame`tres suivent une distribution de probabilite´ gaussienne (Tarantola,









ou` pr est la configuration de parame`tre a` l’ite´ration r. Cd et Cp sont les matrices de
covariances a priori sur les donne´es et les parame`tres. p0 contient le mode`le de de´part.
La faible non-line´arite´ du proble`me permet d’utiliser n’importe quel mode`le de de´part
p0. A` chaque ite´ration r, la nouvelle configuration des parame`tres du mode`le s’exprime,
pr = p0 + CpG
T
r−1M








ou` G est la matrice des de´rive´es partielles telle que Gr−1 = ∂g(pr−1)/∂pr−1 (Tarantola
et Valette, 1982).
Parame´trisation et relation entre les donne´es et les parame`tres du mode`le
Une discre´tisation en nœuds est utilise´e pour la parame´trisation (Tarantola et Ner-
cessian, 1984 ; Barmin et al., 2001). L’espace des mode`les est discre´tise´ en points
re´gulie`rement espace´s sur une Terre sphe´rique. La distance entre les points est de 50
km, soit 967 points de calcul au total pour la re´gion conside´re´e.
Les intersections entre les trajets sont utilise´es pour relier les donne´es aux parame`tres
du mode`le (me´thode CLASH, Beucler et Montagner, 2006). Ce principe est illustre´ sur
la figure 5.13. On observe qu’a` chaque intersection (disque rouge), le point de calcul le
plus proche est de´tecte´ (croix bleue), puis projete´ orthogonalement sur les deux trajets
concerne´s (ligne pointille´e). Les points situe´s a` demi-distance de chaque point de cal-
cul projete´ sur le trajet (e´toiles vertes) de´finissent les portions de trajets de longueurs
lk (e´quation 5.5), qui sont associe´es aux points de calcul correspondants. Plusieurs
intersections peuvent donc eˆtre associe´es a` un meˆme point de calcul. L’influence de
chaque point de calcul sur le trajet (indique´e par les zones bleute´es) est donc directe-
ment controˆle´e par la densite´ des croisements. La portion de trajet la plus petite est
de´termine´e par la distance entre les points de grille.
Une version re´gionale du CLASH, initialement de´veloppe´ pour la tomographie glo-
bale (Beucler, 2002), a e´te´ de´veloppe´e au cours de cette the`se. Les principales modifica-
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tions qui ont e´te´ applique´es concernent la gestion des bords. Des points de croisement
ont e´te´ associe´s le long des trajets situe´s sur les bords du re´seau afin d’assurer une
covariance entre les parame`tres, et ainsi e´viter un report des anomalies a` l’exte´rieur de
la zone re´solue.
Figure 5.13 : Sche´ma illustrant les relations existant entre les donne´es et les parame`tres
du mode`les pour un trajet (ligne noire e´paisse) dans l’approche de re´gionalisation.
Covariance a priori sur les parame`tres
L’ope´rateur de covariance Cp entre les parame`tres est de´fini par une fonction Gaus-
sienne tel que,
Cp(r, r





ou` σ2 est la variance a priori sur les parame`tres, ∆rr′ la distance entre deux points de
calcul, situe´s aux positions r et r′, et Lcorr la longueur de corre´lation (Montagner, 1986).
Le choix dans la valeur de σ de´pend de l’ordre de grandeur a priori des perturbations
a` retrouver. Il de´pend aussi du degre´ de confiance que l’on souhaite accorder aux infor-
mations a priori sur les parame`tres par rapport a` celui que l’on a sur les informations
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Figure 5.14 : Couverture de la re´gion d’e´tude en termes du nombre d’intersections (a)
et de la re´partition azimutale (b). L’intervalle [0, pi] est divise´ en 5 intervalles de 36◦
chacun. Un score de 5 est donne´ si au moins un trajet est pre´sent dans chaque intervalle.
apporte´es par les donne´es. Les parame`tres peuvent prendre des valeurs supe´rieures aux
variances a priori mais cela a pour conse´quence une forte augmentation de la valeur de
la fonction couˆt (e´quation 5.6). La valeur de σ s’exprime en pourcentage.
La longueur de corre´lation est choisie de manie`re a` ce que chaque point de calcul soit
associe´ a` un nombre suffisant de trajets aux azimuts varie´s pour re´soudre les termes
isotropes et anisotropes. La de´termination des termes isotropes et les termes en 2Ψ
ne´cessitent au moins 3 trajets avec des azimuts re´partis uniforme´ment dans l’intervalle
[0; pi] (Debayle, 1999). La condition est encore plus stricte pour les termes anisotropes
en 4Ψ qui ne´cessitent au moins 3 trajets avec des azimuts re´partis uniforme´ment dans
l’intervalle [0; pi
2
]. Lorsque la couverture de trajets est he´te´roge`ne a` l’inte´rieur de la
re´gion e´tudie´e, la longueur de corre´lation peut varier d’un point de calcul a` un autre en
fonction de la couverture de trajets locale (Barmin et al., 2001 ; Beucler et Montagner,
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2006). Dans cette e´tude, la couverture est bonne a` l’inte´rieur du re´seau puis de´croit
progressivement sur les bords (figure 5.14). Les zones non re´solues sont peu nombreuses
et peu e´tendues. La longueur de corre´lation est choisie constante sur toute la re´gion. σ
et Lcorr peuvent prendre des valeurs diffe´rentes pour les termes isotropes et anisotropes.
Dans cette e´tude, on fait l’hypothe`se qu’il n’y a pas de covariance entre les diffe´rents
parame`tres isotropes et anisotropes. Les valeurs de covariances ne varient pas avec la
profondeur.
Covariance a priori sur les donne´es
La matrice de covariance a priori sur les donne´es, note´e Cd regroupe a` la fois les
erreurs sur les donne´es mesure´es et celles associe´es avec le proble`me direct (Taran-
tola, 2005). Comme dans le chapitre 4, on fait l’hypothe`se que les erreurs associe´es au
proble`me direct sont ne´gligeables. Les erreurs sur les donne´es mesure´es correspondent
a` l’erreur a posteriori obtenue apre`s l’inversion en profondeur (voir chapitre 4). Les vi-
tesses e´tant de´termine´es de manie`res inde´pendantes sur chaque profil de vitesse, Cd est
une matrice diagonale. Pour une profondeur donne´e, les erreurs mesure´es sur les profils
de vitesse sont mises a` l’e´chelle entre deux valeurs qui traduisent le degre´ de confiance
accorde´ aux donne´es par rapport a` celui accorde´ sur les parame`tres. Les valeurs de Cd
doivent donc eˆtre choisies en ade´quation avec la valeur de σ afin d’assurer un e´quilibre
entre les donne´es et l’image des mode`les. Ces valeurs s’expriment en pourcentage.
Que ce soit pour les tests synthe´tiques ou l’inversion de donne´es re´elles, les valeurs
choisies sont regroupe´es dans le tableau 5.3.
Repre´sentation des parame`tres et variance a posteriori
Les re´sultats de l’inversion pour le terme isotrope p1 sont exprime´s en perturbation










ou` V0 est la valeur me´diane de vitesse calcule´e pour une profondeur donne´e z. δV (z)/V0(z)
traduit donc une perturbation de vitesse locale inde´pendante de la direction de propa-
gation de l’onde. Les termes p2,...,5 contiennent les effets lie´s a` l’anisotropie azimutale.
La combinaison line´aire de ces parame`tres permet d’obtenir une valeur d’angle entre
[0, pi] qui correspond a` la direction de propagation rapide de l’onde. Les effets lie´s a`
l’anisotropie sont donc repre´sente´s en chaque point de calcul par un vecteur dont la
direction indique la direction de propagation rapide, et la longueur la perturbation de
vitesse associe´e. Les termes anisotropes sont inverse´s mais seules les perturbations de
vitesse isotropes sont ici pre´sente´es car l’anisotropie ne´cessite une analyse plus de´taille´e
(aborde´e dans les perspectives).
La variance a posteriori associe´e au terme isotrope est mode´lise´e par la racine carre´e
des e´le´ments diagonaux de la matrice de covariance a posteriori, note´e Cpp, et qui
s’exprime (Tarantola, 2005),
Cpp = Cp −CpGTr−1M−1Gr−1Cp, (5.10)
ou` M est de´finie par l’e´quation 5.7.
d p1 p2,p3,p4,p5
Cd0 (%) Cp0 (%) Lcorr (km) Cp0 (%) Lcorr (km)
Synthe´tique 0.5 5 75 − −
Re´el [5− 10] 10 75 2 150
Table 5.3: Tableau indiquant les valeurs de variances a priori sur les donne´es, les
variances a priori sur les parame`tres ainsi que les longueurs de corre´lations qui ont
e´te´ choisies pour la re´gionalisation des donne´es synthe´tiques (section 5.6.2) et re´elles
(section 5.7).
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5.6.2 Synthe´tiques
Afin de valider la me´thode de re´gionalisation, plusieurs tests synthe´tiques ont e´te´
re´alise´s, deux sont de´taille´s dans cette partie. Ils sont effectue´s avec la couverture de
donne´es re´elle obtenue apre`s se´lection (voir section 5.4.2), soit 1268 trajets au total.
A` partir de perturbations de vitesse synthe´tiques, les vitesses moyennes sur chaque
trajet sont calcule´es en re´solvant le proble`me direct (section 5.6.1). Le proble`me inverse
est re´solu en utilisant la me´thode d’inversion par moindres carre´s pre´sente´e dans la
section 5.6.1. Dans tous ces tests synthe´tiques, l’anisotropie n’est pas prise en compte.
Les valeurs de Cd0, Cp0 et Lcorr choisies sont indique´es dans le tableau 5.3. Les valeurs
de variances a posteriori Cpp sont calcule´es en chaque point de la grille.
Tests synthe´tiques irre´alistes
Ces tests synthe´tiques sont compose´s d’anomalies de vitesse uniformes et isole´es (fi-
gure 5.15). Le signe des perturbations varie d’une anomalie a` une autre et aucun lissage
n’est effectue´ sur les bords des anomalies. L’amplitude des anomalies est de +/- 2.85
%. Un exemple de ce type de test est pre´sente´ sur la figure 5.15 avec trois anomalies de
150 × 200 km. Une anomalie de vitesse ne´gative est localise´e au Sud-Ouest de Paris,
dans une zone ou` la couverture de trajet est bonne (figure 5.15a), tandis que deux ano-
malies de vitesse positives sont place´es dans des zones moins bien couvertes, au niveau
du Golfe de Gascogne et du Pays de Galles. La figure 5.15b pre´sente les re´sultats de
l’inversion. Les trois anomalies sont bien retrouve´es. Bien que les parame`tres puissent
prendre librement des valeurs allant jusqu’a` 5 % de leur valeur initiale, l’amplitude des
anomalies est bien re´solue. L’anomalie situe´e au niveau de l’Angleterre est sensiblement
moins bien re´solue que les deux autres, avec une valeur d’amplitude retrouve´e sous es-
time´e, et des limites le´ge`rement floute´es. La plus faible densite´ de croisements dans
cette zone explique ces diffe´rences. Il est aussi important de noter que peu de lobes
secondaires sont observe´s autour des trois anomalies retrouve´es, et qu’aucune pertur-
bation n’est visible a` l’exte´rieur du re´seau. Le meˆme test, effectue´ avec un nombre plus
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important de stations re´parties uniforme´ment sur la re´gion e´tudie´e, montre que les fluc-
tuations re´siduelles qui sont observe´es a` l’inte´rieur du re´seau sont uniquement lie´es a`
la configuration de donne´es disponibles. Les valeurs de variance a posteriori apportent
une information quantitative sur les zones re´solues (figure 5.15c). On constate que les
valeurs de variance a posteriori et la couverture de trajet sont tre`s fortement corre´le´es
(voir figure 5.14). La re´gion la mieux re´solue se situe au niveau du Massif armoricain.
Figure 5.15 : Test synthe´tique irre´aliste. a) Mode`le synthe´tique b) Mode`le obtenu
apre`s inversion c) Variance a posteriori sur les parame`tres.
Tests synthe´tiques re´alistes
Ces tests synthe´tiques sont compose´s de perturbations de vitesse variables sur l’en-
semble de la re´gion e´tudie´e (figure 5.16). Chaque mode`le est construit par la somme
de 100 fonctions Gaussienne de largeur fixe. La largeur choisie controˆle la taille ca-
racte´ristique des anomalies. La position de chaque Gaussienne est choisie ale´atoirement.
Les valeurs des perturbations sont ensuite mises a` l’e´chelle entre +/- 2.85 % . Les tran-
sitions entre les anomalies sont naturellement lisses. Un exemple de ce type de test
est pre´sente´ sur la figure 5.16. Le mode`le synthe´tique posse`de des anomalies de 75 km
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de longueur caracte´ristique, avec des valeurs d’amplitudes variables (figure 5.16a). Les
re´gions au niveau du Golfe de Gascogne et du Nord de la France sont marque´es par des
fortes anomalies de vitesse ne´gatives (' -2.85 %) e´tendues sur plusieurs centaines de
kilome`tres, tandis que le centre de la France est associe´ a` des anomalies moins larges (<
100 km) posse´dant des amplitudes plus faibles (' 1 %). On note aussi la pre´sence d’une
anomalie de vitesse nulle de petite taille (' 75 km) localise´e au niveau du Golfe de Gas-
cogne. La figure 5.16b pre´sente les re´sultats de l’inversion. On observe que la ge´ome´trie,
ainsi que l’amplitude, de la plupart des anomalies sont tre`s bien retrouve´es a` l’inte´rieur
du re´seau. L’anomalie de vitesse nulle situe´e dans le Golfe de Gascogne est de´tecte´e
mais son amplitude est mal contrainte. Les effets lie´s au lissage spatial introduit par
l’ope´rateur Cp0, et a` la couverture de trajets limite´e dans cette zone, ne permettent
pas de retrouver des anomalies de cette taille. Les re´gions situe´es a` l’exte´rieur du re´seau
retrouvent des perturbations de vitesse nulles, ce qui montre qu’il n’y a pas de risque
de propagation d’erreur de part et d’autres des zones re´solues. Les valeurs de variance a
posteriori (figure 5.16c) sont tre`s proches de celles qui sont observe´es sur la figure 5.15c,
confirmant ainsi le roˆle de´terminant de la couverture de trajets sur les valeurs de va-
riance a posteriori.
Des tests avec des anomalies de diffe´rentes tailles caracte´ristiques ont aussi e´te´ ef-
fectue´s afin d’estimer quantitativement le pouvoir de re´solution. L’e´cart entre le mode`le
retrouve´ et le mode`le recherche´ est calcule´ syste´matiquement sur 10 re´alisations de
mode`les inde´pendantes. La moyenne de ces e´carts est ensuite calcule´e. Les re´sultats
sont repre´sente´s sur la figure 5.17 pour des longueurs caracte´ristiques d’anomalies de
50, 75 et 100 km. On observe que la re´gion associe´e avec des e´carts proches de 0 aug-
mente avec la taille des anomalies. Pour une longueur caracte´ristique de 50 km, seule
une zone au niveau du Massif armoricain posse`de de faibles e´carts moyens. Pour une
longueur caracte´ristique e´gale et supe´rieure a` 75 km, la zone re´solue s’e´tend au niveau
du Bassin parisien et du Bassin aquitain, et aux re´gions coˆtie`res du Golfe de Gascogne.
On observe que des diffe´rences significatives subsistent dans certaines zones au large du
Golfe de Gascogne, repre´sentatives du manque de re´solution dans ces re´gions.
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Figure 5.16 : Exemple de test synthe´tique re´aliste. a) Mode`le synthe´tique b) Mode`le
obtenu apre`s inversion c) Variance a posteriori sur les parame`tres (voir le texte pour
les de´tails).
5.6.3 Temps d’exe´cution
La proce´dure de re´gionalisation est divise´e en trois e´tapes : (1) de´termination des
croisements et assignation des points de calcul, (2) inversion, (3) calcul de la variance
a posteriori. Sur un ordinateur e´quipe´ d’un processeur Intel Xeon 2 GHz avec 6 cœurs,
le temps d’e´xecution total est infe´rieur a` 2 min (e´tape 1 : 5 min, e´tape 2 : 30 sec, e´tape
3 : 15 sec). L’e´tape 1 est la plus couˆteuse en temps de calcul, et son temps d’e´xe´cution
augmente rapidement avec le nombre de trajets et le nombre de points de calcul. Dans
notre cas, la configuration de trajet est identique a` chaque profondeur. L’e´tape 1 est
donc effectue´e une seule fois. Il est donc possible d’obtenir 100 cartes de vitesse en
moins d’1h30.
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Figure 5.17 : Moyenne des diffe´rences absolues entre le mode`le recherche´ et le mode`le
retrouve´ a` partir de 10 re´alisations inde´pendantes de mode`le synthe´tique re´alistes com-
pose´s d’anomalies de 50 km (a), 75 km (b) et 100 km (c) de longueur caracte´ristique.
Un exemple de re´alisation pour 75 km est pre´sente´ dans la figure 5.16.
5.7 Re´sultats
La re´gionalisation des donne´es re´elles a e´te´ effectue´e entre 0 et 60 km de profondeur,
tous les 2 km. Les cartes de vitesse isotrope obtenues a` 4, 10, 20 et 30 km de profondeur
sont pre´sente´es sur la figure 5.18. Les perturbations les plus importantes sont atteintes
a` 30 km de profondeur, pour laquelle des perturbations de vitesse maximales sont
observe´es au niveau du Golfe de Gascogne (13%). C’est a` 10 km de profondeur que
le milieu apparaˆıt plus homoge`ne. A` cette profondeur, les perturbations de vitesses
les plus importantes (−9%) sont observe´es au Sud du Golfe de Gascogne. Pour toutes
les profondeurs, les anomalies de vitesse sont continues et lisses, ce qui te´moigne de la
stabilite´ de la proce´dure d’inversion. En re`gle ge´ne´rale, le nombre d’ite´rations ne´cessaire
est compris entre 2 et 4.
Par de´faut, la re´gionalisation est effectue´e en conside´rant l’ensemble des termes
anisotropes pre´sents dans l’e´quation 5.2. Cependant, les cartes de vitesses isotropes
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Figure 5.18 : Cartes de vitesse isotropes obtenues par inversion des donne´es re´elles
a` diffe´rentes profondeurs. a) 4 km, b) 10 km, c) 20 km, et d) 30 km de profondeur.
Les perturbations de vitesse isotropes sont exprime´es par rapport a` la vitesse me´diane,
indique´e en bas a` droite. L’e´chelle est identique pour chaque carte.
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Figure 5.19 : Comparaison de la re´gionalisation anisotrope et isotrope. Cartes de
vitesses a` 6 km de profondeur obtenues par re´gionalisation anisotrope (a), et isotrope
(b). c) et d) Identique a` a) et b) a` 14 km de profondeur. Les perturbations de vitesses
isotropes sont exprime´es par rapport a` la vitesse me´diane, indique´e en bas a` droite.
L’e´chelle est identique pour chaque carte.
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obtenues avec une re´gionalisation isotrope ont aussi e´te´ calcule´es a` chaque profondeur
afin d’analyser le comportement de l’inversion avec et sans la prise en compte des termes
anisotropes.
Les cartes de vitesse obtenues a` 6 et 14 km de profondeur avec une re´gionalisation
anisotropes et isotropes sont pre´sente´es sur la figure 5.19. On observe que dans les
deux cas, les cartes sont similaires et que la ge´ome´trie des anomalies de vitesse sont
semblables. La prise en compte des termes anisotropes diminue le´ge`rement l’amplitude
des anomalies de vitesses retrouve´es. Cet effet a de´ja` e´te´ observe´ dans la litte´rature
(p. ex. Debayle et Kennett, 2000).
5.8 Comparaison avec une e´tude ante´rieure
Une tomographie des structures crustales des Pyre´ne´es et des re´gions avoisinantes
par intercorre´lation du champ d’onde sismique ambiant a e´te´ effectue´e par Macquet
et al. (2014), en utilisant les re´seaux denses Pyrope et IberArray (figure 5.3b). Les
cartes de vitesse obtenues dans le cadre de cette the`se a` 4 et 26 km de profondeur
(re´gionalisation anisotrope) sont compare´es a` celles obtenues a` 5 et 25 km de profon-
deur par Macquet et al. (2014).
A` 4 km de profondeur, on observe que la ge´ome´trie des anomalies est similaire
(figure 5.20a,b). Des vitesses plus rapides sont observe´es sur les deux cartes au niveau du
domaine Sud-Armoricain, du Massif central, du Nord-Ouest de l’Espagne, et au niveau
des Pyre´ne´es orientales, tandis que des vitesses plus lentes sont observe´es dans le Sud-
Est et le Sud-Ouest de la France. Des diffe´rences sont observe´es en termes d’amplitude.
Les vitesses obtenues dans le cadre de cette the`se sont plus rapides, ce qui aboutit a`
des contrastes de vitesse moins e´leve´s sur la re´gion e´tudie´e.
A` 26 km de profondeur, les deux cartes partagent de nombreux points communs
(figure 5.20c,d). Dans les deux cas, les vitesses sont plus rapides au niveau du Massif
central et du Sud du Golfe de Gascogne, tandis que des vitesses plus lentes sont ob-
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Figure 5.20 : Comparaison avec les cartes Vs publie´es par Macquet et al. (2014). a) et
b) Comparaison des cartes a` 4 et 5 km de profondeur. c) et d) Comparaison des cartes
a` 26 et 25 km de profondeur.
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serve´es dans le Sud-Ouest de la France. Les amplitudes ne sont pas identiques sur les
deux cartes, notamment au niveau du Massif central, ou` les valeurs de vitesse obtenues
dans le cadre de cette the`se sont plus lentes.
5.9 Discussion
Les cartes de vitesse obtenues re´ve`lent des anomalies de vitesse qui peuvent eˆtre
relie´es aux structures et a` l’histoire ge´ologique de l’Ouest de la France, en particulier
concernant la relation entre le Massif armoricain et les domaines ge´ologiques voisins
(Bassin parisien et Bassin aquitain, Massif central et Golfe de Gascogne). Une premie`re
description des cartes de vitesse obtenues a` 4 km et 30 km de profondeur est propose´e
ci-dessous.
Les anomalies de vitesse observe´es sur la carte de vitesse a` 4 km de profondeur
sont tre`s bien corre´le´es a` la ge´ologie de surface (figure 5.21). Des anomalies de vitesse
ne´gatives sont observe´es au niveau des principaux bassins se´dimentaires (Bassin aqui-
tain : vignette 6, Bassin parisien : vignette 3, Bassin du Sud-Est : vignette 7, Bassin
de l’E`bre : vignette 10, Bassin Basco-Cantabrique en Espagne : vignette 9, Bassin de
Hampshire : e´tiquette 1), tandis que des anomalie de vitesse positives sont observe´es
au niveau des fragments aﬄeurants de la chaˆıne varisque (Massif armoricain : vignette
2 , Massif central : vignette 5, zone centrale Ibe´rique : vignette 8).
Les anomalies ne´gatives les plus fortes (' −10%) sont atteintes au niveau du Bassin
du Sud-Est, au niveau du bassin se´dimentaire Basco-Cantabrique, ainsi qu’au niveau
de la partie Sud du Bassin aquitain. Ces 3 bassins posse`dent des e´paisseurs de se´diment
supe´rieures a` 10 km (Fernandez-Mendiola et Garc´ıa-Mondejar, 1990 ; Le Pichon et al.,
2010). Le Bassin parisien, le Bassin d’E`bre, la Bassin de Hampshire, ainsi que le Nord du
Bassin aquitain, associe´s a` des profondeurs de se´diments n’exce´dant pas 4 km, posse`dent
des anomalies de vitesse ne´gatives plus faibles (' −3%). Les zones coˆtie`res du Golfe de
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Figure 5.21 : Interpre´tation de la carte de vitesse obtenue a` 4 km de profondeur.
NASZ : cisaillement Nord-Armoricain, FNE : faille de Nort-sur-Erdre, SASZ-N : branche
Nord du cisaillement Sud-Armoricain, SASZ-N : branche Sud du cisaillement Sud-
Armoricain. PBMA : anomalie magne´tique du Bassin de Paris. SHFZ : sillon houiller
du Massif central. Les vignettes nume´rote´es indiquent les anomalies qui sont discute´es
dans le texte.
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Gascogne (vignette 4) sont associe´es a` des anomalies de vitesse ne´gative d’amplitude
mode´re´e qui s’attenuent en s’e´loignant de la coˆte. Les anomalies positives de petites
e´chelles observe´es au large du Golfe de Gascogne ne peuvent pas eˆtre interpre´te´es car
la re´solution dans cette re´gion est de´grade´e.
L’anomalie de vitesse positive observe´e au niveau du Massif armoricain (e´tiquette
2) se poursuit au dela` de la limite ge´ologique connue en surface (contour noir). La
prolongation de l’anomalie de vitesse positive vers l’Est te´moignerait donc de l’extension
en profondeur du socle hercynien sous les se´diments peu profonds de la partie la plus
occidentale du Bassin parisien. On observe que la limite Nord-Est de cette anomalie
positive coincide avec l’anomalie magne´tique du Bassin de Paris (Moureaux, 1891),
connue pour eˆtre un e´le´ment structural majeur de la ge´ologie de la France, parfois
interpre´te´e comme une zone de suture (Averbuch et Piromallo, 2012).
Au Sud-Est, l’anomalie positive du Massif armoricain est connecte´e avec une ano-
malie positive observe´e au niveau du Massif central (vignette 5), elle-meˆme connecte´e
a` une anomalie de vitesse positive qui remonte vers le Massif des Vosges, formant ainsi
une anomalie en forme de V . Au Nord du Massif armoricain, les limites de cette ano-
malie sont diffuses, mais l’anomalie semble se prolonger au Sud de la Manche jusqu’aux
coˆtes anglaises, en Cornouailles. Au Sud-Ouest du Massif armoricain, le contour de
cette anomalie de vitesse positive suit la ge´ome´trie de la coˆte Atlantique. Au niveau du
Massif armoricain, l’anomalie est continue de part et d’autre des zones de cisaillements.
Cependant, son amplitude est variable. Des valeurs maximales (' 9%) d’amplitude sont
observe´es au niveau du domaine Centre-Armoricain, et entre la faille Nort-sur-Erdre
et la branche Sud du cisaillement Sud-Armoricain, au Nord-Est du Massif central. Par
ailleurs, on observe que le sillon houiller du Massif central, conside´re´ comme une faille
d’e´chelle lithosphe´rique majeure (Granet et al., 2000), ne semble pas se´parer deux do-
maines aux proprie´te´s sismiques diffe´rentes.
A` 30 km de profondeur, une anomalie de vitesse positive est observe´e au niveau du
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Figure 5.22 : Interpre´tation de la carte de vitesse obtenue a` 30 km de profondeur. Les
abbre´viations sont identiques a` celles de la figure 5.21.
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Golfe de Gascogne (figure 5.22). Le Moho e´tant peu profond dans ce domaine oce´anise´
(Artemieva et Thybo, 2013), il est tre`s probable que les roches mantelliques soient a`
l’origine de cette anomalie. Le Massif armoricain est associe´ a` deux anomalies de signes
oppose´s paralle`les et d’orientation Nord-Ouest/Sud-Est, situe´es de part et d’autre de
la faille Nort-sur-Erdre.
L’anomalie de vitesse ne´gative est de forte amplitude (' −10%) et s’e´tend jusqu’a`
la limite Nord du Massif central. Elle est nettement limite´e au Sud par la faille de
Nort-sur-Erdre. Son extension vers le Nord et l’Est est plus diffuse, mais elle semble
se prolonger jusqu’au Sud des coˆtes britanniques et vers les Ardennes. Le Sud de cette
anomalie de vitesse ne´gative co¨ıncide avec l’anomalie de forte attenuation sismique
observe´e par Campillo et Plantet (1991) (voir figure 5.23 et figure 5.24a), et dont la
signature sismique particulie`re avait de´ja` e´te´ mise en e´vidence par Matte et Hirn (1988)
le long d’un profil sismique entre Thouarce´ et Le Mans (voir figure 5.24b). Un profil de
vitesse oriente´ Nord-Sud a` -0.5◦ de longitude entre 45◦ et 50◦ de latitude a e´te´ effectue´
pour e´tudier plus en de´tail cette anomalie. Le profil montre que l’anomalie de vitesse
lente semble s’enraciner jusqu’a` au moins 60 km de profondeur (figure 5.24c).
L’anomalie de vitesse positive est d’amplitude plus mode´re´e (' +5%). Elle est li-
mite´e au Nord par la faille de Nort-sur-Erdre. La limite Sud de cette anomalie est moins
bien de´finie, mais elle semble suivre la branche Sud du cisaillement Sud-Armoricain.
Cette anomalie est connecte´e au Sud-Est a` une anomalie de vitesse positive observe´e
au niveau du Massif central, elle-meˆme connecte´e a` une anomalie de vitesse positive
d’orientation Sud-Ouest/Nord-Est qui remonte vers le Massif des Vosges, suivant ainsi
la ge´ome´trie observe´e a` 4 km de profondeur (figure 5.21). Comme a` 4 km de profondeur,
le sillon houiller du Massif central n’apparait pas comme une discontinuite´ majeure sur
les cartes de vitesse sismique.
Le mode`le propose´ par Balle`vre et al. (2009) pour expliquer la position actuelle des
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Figure 5.23 : Carte de vitesse a` 30 km de profondeur et position de la portion du profil
ECORS (Matte et Hirn, 1988) pre´sente´e sur la figure 5.24b. La zone en vert indique
la partie du profil entre la ville de Thouarce´ et Le Mans associe´e a` une signature
sismique particulie`re en terme de re´flectivite´ (Matte et Hirn, 1988) et d’atte´nuation
sismique (Campillo et Plantet, 1991). Les mesures d’atte´nuation effectue´es par Campillo
et Plantet (1991) dans cette zone sont pre´sente´es sur la figure 5.24a. Les lettres A et B
indiquent la position de la coupe pre´sente´e sur la figure 5.24c.
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Figure 5.24 : Anomalie du domaine Centre-Armoricain. a) Mesure d’atte´nuation
(Campillo et Plantet, 1991). b) Profil de re´flection sismique grand-angle (ECORS,
Matte et Hirn, 1988). c) Coupe verticale Vs re´alise´e dans le mode`le obtenu dans cette
e´tude a` -1◦ de longitude. Le rectangle noir contoure´ de vert indique la re´gion entre
Thouarce´ et Le Mans (voir figure 5.23). La coupe Vs e´tant oriente´e Nord-Sud, la zone
en vert indique la portion entre les latitudes de Thouarce´ et Le Mans.
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diffe´rents fragments issus de l’oroge´ne`se varisque, semble partager de nombreux points
communs avec la carte de vitesse obtenue a` 30 km de profondeur (figure 5.25). Les dis-
continuite´s sismiques majeures observe´es en profondeur pourraient donc correspondre
a` des zones de sutures varisques, confirmant ainsi le roˆle majeur de la faille de Nort-
sur-Erdre de´ja` observe´ dans la litte´rature (Autran et al., 1994 ; Granet et al., 2000 ;
Judenherc et al., 2002 ; Bitri et al., 2003). L’anomalie de vitesse ne´gative observe´e no-
tamment dans les domaine Centre et Nord-Armoricain pourrait porter la signature de
la micro-plaque Armorica.
5.10 Ce qu’il faut retenir
La me´thode de tomographie de´crite dans cette the`se est applique´e sur un jeu de
donne´es re´elles pour imager les structures crustales et sub-crustales de l’Ouest de la
France. La base de donne´es est constitue´e d’un ensemble de 1268 intercorre´lations du
champ d’onde sismique ambiant se´lectionne´es a` partir d’un re´seau de 55 stations. Les
techniques de traitement utilise´es sur le signal sismique continu permet de reconstruire
des intercorre´lations de bonne qualite´. Une forte asyme´trie des amplitudes des signaux
reconstruits dans les intercorre´lations est observe´e, lie´e a` la pre´sence d’un flux d’e´nergie
sismique dominant provenant du Nord-Ouest du re´seau. Une me´thode de re´gionalisation
anisotrope est utilise´e pour transcrire les mode`les de vitesse sismique cisaillante moyens,
obtenus par l’inversion non-line´aire McMC des intercorre´lations, en perturbations lo-
cales de vitesse. Les tests synthe´tiques montrent que la re´solution late´rale est d’environ
75 km sur une majeure partie de la re´gion e´tudie´e, incluant le Massif armoricain, le
Bassin aquitain, le Bassin parisien, et une partie du Massif central. La couverture plus
modeste de trajets obtenue au large du Golfe de Gascogne implique une moins bonne
re´solution dans cette re´gion. Ces tests montrent aussi que l’adaptation du CLASH a`
la tomographie re´gionale est effective, graˆce a` une gestion des bords qui permet une
re´solution correcte du proble`me sans report d’anomalie sur la zone non couverte. De-
puis la surface jusqu’a` 10 km de profondeur, les cartes de vitesse isotrope sont tre`s bien
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Figure 5.25 : Mode`le propose´ par Balle`vre et al. (2009) utilise´ pour discussion. Les
couleurs soulignent les corre´lations possibles entre certaines zones.
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corre´le´es avec la ge´ologie : des anomalies ne´gatives sont observe´es au niveau des bassins
se´dimentaires, et des anomalies positives au niveau des socles cristallins aﬄeurants,
fragments de la chaˆıne varisque. A` partir de 20 km de profondeur, le Golfe de Gascogne
se caracte´rise par une anomalie de vitesse positive dont les limites peuvent eˆtre in-
terpre´te´es comme la transition entre les domaines oce´aniques et continentaux. A` partir
de 25 km de profondeur, le Sud du Massif armoricain se singularise par une succession
d’anomalies dont les limites coincident avec des zones de cisaillements majeurs.
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Dans le cadre de cette the`se, deux domaines de recherche en relation avec l’analyse
des intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant ont e´te´ explore´s. Le premier a
concerne´ l’analyse des proprie´te´s du signal sismique continu et le second l’imagerie des
structures.
Dans les deux premiers chapitres, apre`s avoir pre´sente´ les e´tapes de traitement du
signal applique´es au signal sismique continu dans le but de calculer des intercorre´lations
du champ d’onde sismique ambiant, les e´tapes spe´cifiques a` l’e´mergence de la fonction
de Green empirique par intercorre´lation ont e´te´ de´taille´es. En particulier, l’influence
sur les intercorre´lations du degre´ de lissage utilise´ pour normaliser les amplitudes du
signal continu a e´te´ investigue´e. Les re´sultats montrent que ces effets sont fortement
de´pendants de la fre´quence, et que la me´thode 1BIT se singularise des autres me´thodes
par une moins bonne performance en terme d’e´mergence de la fonction de Green em-
pirique.
Dans le chapitre 3, une me´thode statistique nouvelle base´e sur la redondance en
phase des intercorre´lations a e´te´ propose´e. La cohe´rence de phase a e´te´ utilise´e pour
obtenir des mesures inde´pendantes des variations d’amplitude entre les signaux. L’ana-
lyse de la redondance de phase des intercorre´lations sur une paire de stations a permis
de caracte´riser la variabilite´ temporelle du champ d’onde sismique ambiant. L’utilisa-
tion de cette technique sur un re´seau de stations a permis de localiser une source de
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bruit microsismique persistante situe´e dans le Golfe de Guine´e, et d’informer sur les
directions dominantes du bruit microsismique oce´anique. Un des avantages majeurs de
cette me´thode est de ne pas avoir recours a` des me´thodes de normalisation temporelle
ou fre´quentielle. Les intercorre´lations sont donc directement repre´sentatives du champ
d’onde sismique ambiant.
La deuxie`me partie de la the`se entie`rement consacre´e a` l’imagerie des structures pro-
fondes, a de´bute´ par la mise en œuvre d’une me´thode d’inversion non line´aire qui repose
sur un algorithme Monte-Carlo par chaˆınes de Markov. Cette technique se de´marque
sur plusieurs aspects des me´thodes habituellement utilise´es dans les e´tudes de tomogra-
phie re´gionale. Tout d’abord, aucune courbe de dispersion n’est mesure´e sur les donne´es
observe´es. Par contre, l’ensemble du diagramme de dispersion, converti en termes de
densite´ de probabilite´ de l’e´nergie sismique, est utilise´ dans la proce´dure d’inversion.
Par ailleurs, l’utilisation des courbes de Be´zier cubiques pour mode´liser les profils de
vitesse en profondeur permet une parame´trisation adaptative avec un apport tre`s limite´
d’informations a priori. La proce´dure d’inversion est optimise´e graˆce a` une me´thode en
deux e´tapes. La de´tection des meilleurs mode`les en terme de fonction couˆt a` la fin de la
premie`re e´tape permet d’acce´le´rer la convergence vers la pe´riode stationnaire et ainsi
re´duire le temps d’e´xe´cution de l’algorithme tout en permettant une exploration signifi-
cative de l’espace des parame`tres. A` ma connaissance, l’application de cette proce´dure
d’inversion pour contraindre les structures de vitesse crustale et sub-crustale est ine´dite.
Le chapitre 5 pre´sente l’application de cette me´thode pour effectuer une tomographie
des structures lithosphe´riques de l’Ouest de la France par intercorre´lations du champ
d’onde sismique ambiant. Une version re´gionale du CLASH (Beucler et Montagner,
2006) est utilise´e pour traduire l’ensemble des profils de vitesse unidimensionnels en
un mode`le tridimensionnel. Cette me´thode de re´gionalisation anisotrope permet de
contraindre les variations late´rales de vitesse a` l’inte´rieur de la zone re´solue sans report
d’anomalies a` l’exte´rieur du re´seau. La re´solution late´rale est d’environ 75 km sur une
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majeure partie de la re´gion e´tudie´e, incluant le Massif armoricain, le Bassin aquitain, le
Bassin parisien, et une partie du Massif central. Les re´sultats obtenus sur les donne´es
acquises principalement par les re´seaux temporaires Pyrope (Chevrot et al., 2014),
Iberarray (Dı´az et al., 2009), et le re´seau large-bande permanent RESIF 2, pre´sentent des
anomalies de vitesse crustales remarquablement corre´le´es a` la ge´ologie et aux mode`les






Les travaux effectue´s au cours de ce travail de the`se ouvrent de nombreuses pers-
pectives. La the`se e´tant organise´e en deux parties, les perspectives propres a` chaque
partie sont pre´sente´es dans cette section.
Redondance en phase statistique
L’utilisation de la redondance de phase des intercorre´lations du champ d’onde sis-
mique ambiant posse`de de nombreuses applications. Cette technique, facile d’imple´-
mentation, peut-eˆtre utilise´e sur une collection d’intercorre´lations pre´-existantes. Son
utilisation sur diffe´rents re´seaux a` travers le monde devrait apporter des nouvelles in-
formations sur la distribution des sources de bruit microsismique oce´anique et leur
variabilite´ temporelle. L’utilisation des intercorre´lations du signal sismique original
sans normalisation pre´alable en temps et en fre´quence est cruciale pour une meilleure
compre´hension des sources a` l’origine du champ d’onde sismique ambiant (Tian et Ritz-
woller, 2015 ; Fichtner, 2015 ; Ermert et al., 2015).
Sachant que la phase instantane´e est sensible a` la fre´quence dominante du signal
(onde porteuse), une analyse dans des bandes de fre´quences e´troites est recommande´e.
Une e´tude de la redondance de phase dans le plan temps-fre´quence, en utilisant par
exemple la transforme´e de S (Schimmel et Gallart, 2007), devrait ainsi permettre de
mieux caracte´riser le signal.
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La redondance de phase pourrait aussi eˆtre utilise´e pour mieux comprendre l’e´mer-
gence de la fonction de Green empirique dans les intercorre´lations. Des approches de
sommation non line´aire base´es sur la cohe´rence de phase instantane´e ont e´te´ de´veloppe´es
pour optimiser l’e´mergence de la fonction de Green empirique (Baig et al., 2009 ; Schim-
mel et al., 2011). Au vu de la variabilite´ spatio-temporelle des sources de bruit observe´es
sur le Globe, on peut se demander dans quelle mesure la redondance de phase statis-
tique des intercorre´lations favorise l’e´mergence de la fonction de Green empirique. Les
valeurs des contributions peuvent eˆtre utilise´es pour de´velopper une proce´dure automa-
tique de se´lection des intercorre´lations afin de favoriser l’e´mergence d’un signal cible. La
se´lection pourrait ainsi permettre de reconstruire des signaux re´pe´titifs en phase mais
de faibles amplitudes (ondes de volume), sans recours a` une me´thode de sommation
non line´aire, susceptible de modifier la forme d’onde.
Les statistiques sur la cohe´rence de phase pourraient aussi eˆtre utilise´es pour quan-
tifier les effets induits par les me´thodes de normalisation des amplitudes temporelles
et fre´quentielles. Cette approche permettrait notamment de de´tecter des phe´nome`nes
d’amplification de signaux monochromatiques persistants induits par le blanchiment
spectral, qui de´pendent de la longueur du segment utilise´ pour calculer les intercorre´-
lations individuelles (Groos et al., 2012).
Enfin, l’utilisation de la redondance en phase pourrait aussi eˆtre utilise´e pour ca-
racte´riser le signal sismique a` une seule station, par exemple en comparant les signaux
enregistre´s entre les diffe´rentes composantes. Une e´tude statistique du signal enregistre´
en continu par une station pourrait permettre de de´tecter des sources persistantes, qui
pourraient eˆtre utilise´es pour de´tecter des arrive´es transitoires en utilisant des me´thodes
similaires au STA/LTA (Allen, 1978). Le de´veloppement d’outils statistiques adapte´s
(moments de la cohe´rence de phases d’ordres 3 et 4, analyse multivarie´e, tests d’e´galite´
ou de comparaison...) devrait apporter des re´ponses aux questions que l’on se pose sur
la nature du signal sismique continu enregistre´ a` une station.
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Dans ce travail, l’hypothe`se que les ondes de surface suivent le grand cercle reliant
les deux stations a e´te´ faite. Les he´te´roge´ne´ite´s de vitesse peuvent induire des de´viations
du grand cercle qui aboutissent a` des biais dans les mesures de vitesse de quelques pour-
cents (Alsina et al., 1993 ; Boue´ et al., 2014). Dans le Sud de la France, des de´viations
jusqu’a` 30◦ ont ainsi e´te´ observe´es aux stations des re´seaux Pyrope et IberArray (Mac-
quet, 2015). Par ailleurs, des effets lie´s a` la topographie peuvent eˆtre a` l’origine d’une
sous estimation de la vitesse a` courtes pe´riodes (T<6 s, Ko¨hler et al., 2011b). Dans ce
travail, la pre´sence de bassins se´dimentaires profonds au niveau du Bassin aquitain et du
Sud-Est de la France, ainsi que la diffe´rence d’altitude entre la plateforme continentale
et le domaine oce´anique du Golfe de Gascogne (> 5000 m) pourraient eˆtre a` l’origine
de de´viations du grand cercle. La mesure des de´viations observe´es entre les stations de
part et d’autres du Golfe de Gascogne permettrait de quantifier ce biais. Ces mesures
pourront eˆtre compare´es avec des simulations nume´riques 3D et analogiques 3.
Les perturbations de vitesse isotrope ont e´te´ discute´es dans le cadre de cette the`se.
Le de´veloppement du proble`me direct en prenant en compte les termes de´pendant de
l’azimut Ψ (e´quation 5.2, chapitre 5) permet de mesurer l’anisotropie azimutale. Les
directions rapides obtenues a` 4 km et 10 km de profondeur sont pre´sente´es sur la fi-
gure 5.26. Les causes de l’anisotropie e´tant nombreuses, avec notamment l’existence
d’une anisotropie intrinse`que et extrinse`que (Backus, 1962 ; Capdeville et al., 2010 ;
Wang et al., 2013), une interpre´tation de ces directions rapides ne´cessitent une analyse
beaucoup plus approfondie. On peut cependant noter, sur la figure 5.26a, que les di-
rections rapides obtenues en prenant en compte les termes en 2Ψ et en 4Ψ (segments
3. L’IFSTTAR, partenaire du projet VIBRIS dans lequel s’inscrit cette the`se, a re´alise´ une maquette
en re´sine qui mode´lise la transition entre le domaine oce´anique et continental dans l’Ouest de la France.
Cette maquette pourra eˆtre utilise´e pour quantifier les effets lie´s a` la topographie.
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Figure 5.26 : Perturbations isotropes et anisotropes a` 4 km (a) et 10 km (b) de
profondeur. Les perturbations de vitesse isotropes sont exprime´es par rapport a` la
vitesse me´diane, indique´e en bas a` droite. Les perturbations anisotropes sont indique´es
par des segments. Les directions rapides obtenues en inversant les termes en 2Ψ et 4Ψ
sont indique´es par les segments noirs, celles obtenues en inversant seulement les termes
en 2Ψ sont indique´es par les segments verts.
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noirs), peuvent eˆtre significativement diffe´rentes de celles obtenues en conside´rant seule-
ment les termes en 2Ψ. Ces diffe´rences rendent compte de phe´nome`nes complexes dont
la compre´hension est une perspective a` ce travail de the`se.
Le temps imparti a` l’e´tude pre´sente´e dans ce manuscrit n’a malheureusement pas
permis d’effectuer une interpre´tation ge´ologique de´taille´e. Cependant, les cartes d’ano-
malies de vitesse sismique sont suffisamment robustes pour eˆtre compare´es aux re´sultats
issus des profils sismiques (Matte et Hirn, 1988 ; Bitri et al., 2001, 2003, 2010), des
fonctions re´cepteurs (Chevrot et al., 2014), du magne´tisme (Autran et al., 1994), de la
gravime´trie (Grandjean et al., 1998), et de la ge´ologie (Balle`vre et al., 2009), afin de
proposer une interpre´tation ge´odynamique des structures sismiques majeures qui sont
observe´es.
Enfin, le mode`le de vitesse construit dans le cadre de cette the`se, permettra de
mieux comprendre la propagation des ondes dans l’Ouest de la France, notamment au
niveau du Massif armoricain, ou` il pourra eˆtre inte´gre´ aux me´thodes de localisation des












CLF G 48.02 2.26 BHZ 20 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-12/09/2013
ECH G 48.21 7.15 BHZ 20 Streckeisen-STS-1 01/01/2012-12/05/2013
SSB G 45.27 4.54 BHZ 20 Streckeisen-STS-1 01/01/2012-31/12/2012
DSB EI 53.25 -6.38 BHZ 20 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-10/12/2012
IGLA EI 53.42 -9.37 BHZ 20 Trillium-240 07/09/2011-10/12/2012
IWEX EI 52.37 -6.77 BHZ 20 Trillium-240 07/09/2011-10/12/2012
VAL EI 51.94 -10.24 BHZ 20 Trillium-240 07/09/2011-10/12/2012
LOR RD 47.26 3.85 BHZ 50 Streckeisen-STS-2 07/08/2013-31/12/2013
ORIF RD 44.91 5.88 BHZ 50 Streckeisen-STS-2 07/08/2013-31/12/2013
ROT2 RD 48.33 -3.27 BHZ 50 Streckeisen-STS-2 01/01/2012-31/12/2012
ARBF FR 43.49 5.33 BHZ 25 Streckeisen-STS-2 23/03/2012-31/12/2013
CHIF FR 46.13 -0.40 HHZ 125 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-02/06/2013
DOU FR 50.09 4.59 BHZ 20 Streckeisen-STS-2 01/01/2012-22/12/2013
MON FR 43.73 7.42 BHZ 20 CMG3-ESP 23/03/2012-31/12/2013
LRVF FR 44.94 -0.31 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 22/03/2012-31/12/2012
RENF FR 48.11 -1.63 BHZ 25 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-31/12/2013
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CCA1 GB 50.18 -5.22 HHZ 100 Trillium-240 02/01/2012-31/12/2012
DYA GB 50.43 -3.93 HHZ 100 Trillium-240 07/03/2012-31/12/2012
ELSH GB 51.14 1.13 HHZ 100 CMG3T-120 10/01/2012-25/11/2012
HMNX GB 50.86 0.33 HHZ 100 CMG3T-100 01/01/2012-31/12/2012
JSA GB 49.19 -2.17 HHZ 100 Trillium-240 07/03/2012-12/09/2013
SWN1 GB 51.51 -1.80 HHZ 100 CMG3T-100 04/01/2012-31/12/2012
HTL GB 50.99 -4.48 HHZ 100 CMG3T-100 01/01/2012-31/12/2012
PY02B X7 43.24 -1.03 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-29/09/2013
PY16 X7 43.97 0.27 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-05/06/2013
PY19 X7 43.80 2.27 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-17/06/2013
PY31 X7 44.44 3.16 HHZ 100 CMG3 07/09/2011-06/10/2013
PY40 X7 45.43 -1.09 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-12/06/2013
PY41 X7 45.88 -1.18 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-27/05/2013
PY42A X7 46.41 -1.20 HHZ 100 CMG3 07/09/2011-06/09/2012
PY43 X7 46.68 -1.86 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-11/02/2013
PY44 X7 47.02 -1.90 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-13/08/2012
PY45 X7 47.33 -2.48 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-06/01/2013
PY46 X7 47.74 -3.42 HHZ 100 CMG3 07/09/2011-11/09/2013
PY47 X7 47.94 -4.22 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-06/10/2013
PY48 X7 48.26 -4.61 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-23/09/2013
PY49 X7 48.60 -4.53 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-06/10/2013
PY4A X7 47.561 -2.90 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 07/09/2011-09/09/2013
PY91 X7 48.48 -3.79 HHZ 100 CMG40 11/04/2012-28/11/2013
PY92 X7 48.49 -2.33 HHZ 100 CMG40 12/04/2012-01/10/2013
PY94 X7 47.50 -1.31 HHZ 100 CMG40 06/04/2012-17/09/2013
PY95 X7 48.31 -0.14 HHZ 100 Trillium 06/06/2012-22/09/2013
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PY96 X7 46.80 0.68 HHZ 100 Trillium+CMG40 18/04/2012-08/09/2013
PY97 X7 47.160 -1.63 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 03/03/2013-29/09/2013
PY35B X7 45.02 1.33 HHZ 100 Streckeisen-STS-2 16/09/2011-27/05/2013
E137 IB 42.63 -8.53 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-01/04/2013
E089 IB 41.11 -5.44 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-11/09/2013
E920 IB 41.73 1.27 HHZ 100 Trillium-120 10/09/2011-17/09/2012
E113 IB 41.98 -4.04 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-03/09/2013
E141 IB 42.89 -6.05 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-17/07/2013
E118 IB 41.95 -0.92 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-09/10/2012
E093 IB 40.96 -2.77 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-07/07/2013
E144 IB 42.82 -3.88 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-31/12/2013
E154 IB 43.27 -4.60 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-17/12/2013
E151 IB 43.31 -7.86 HHZ 100 Trillium-120 07/09/2011-29/07/2013
Table 5.4: Liste des stations. Les dates indiquent la pe´riode de temps entre le
07/09/2011 et le 31/12/2013 pendant laquelle les donne´es ont e´te´ utilise´es.
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5.12 Bruit microsismique secondaire ouest europe´en
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Figure 5.27 : Localisation des sources de bruit microsismique secondaire en utilisant
la redondance de phase des intercorre´lations. Les re´sultats pour chaque jour du mois
de janvier 2012 sont repre´sente´s.
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5.13 De´veloppement au 3ie`me ordre en perturbation
de vitesse



















La se´rie de Taylor repre´sentative de la fonction X(pk) est de´veloppe´e au 3
ie`me ordre











ou` X(n)(pk) est la de´rive´e d’ordre n de la fonction X(pk).
Sachant que X(1)(pk) = − 1(1+pk)2 , X(2)(pk) = 2(1+pk)3 , et X(3)(pk) = − 6(1+pk)3 ,
l’e´quation 5.12 devient (au voisinage de p0k = 0)
X(pk) = 1− pk + p2k − p3k. (5.13)







lk(1− pk + p2k − p3k), (5.14)
soit, en terme de perturbation de vitesse,






lk(pk − p2k + p3k). (5.15)
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Analyse des intercorre´lations du champ d’onde sismique ambiant
- Application a` la tomographie de l’Ouest de la France
Analysis of seismic ambient wavefield cross-correlations - Application to the
tomography of western France
Re´sume´
L’e´nergie sismique ge´ne´re´e constamment dans les
oce´ans peut eˆtre utilise´e pour l’analyse du champ
d’onde ambiant et pour l’imagerie des structures
crustales. Une nouvelle approche statistique base´e
sur la redondance en phase des intercorre´lations est
de´veloppe´e pour caracte´riser le champ d’onde sis-
mique. Le de´ploiement ine´dit d’un re´seau de sis-
mome`tres a` large-bande passante dans le Nord
de l’Espagne, le Sud et l’Ouest de la France,
ainsi que l’utilisation de stations permanentes eu-
rope´ennes, permet une couverture sismique ine´dite
de ces re´gions par intercorre´lation des enregistre-
ments continus. La me´thode d’imagerie utilise un al-
gorithme de type Monte-Carlo par chaˆınes de Mar-
kov. Pour chaque paire de capteurs, le diagramme
de dispersion de la fonction de Green empirique
est transcrit en densite´ de probabilite´ de vitesse
sismique cisaillante en fonction de la profondeur.
Une re´gionalisation anisotrope permet d’obtenir un
mode`le de vitesse 3D sous le Massif armoricain et
le Golfe de Gascogne avec une re´solution late´rale
d’environ 75 km. Depuis la surface jusqu’a` 10 km
de profondeur, les cartes de vitesse isotropes sont
tre`s bien corre´le´es avec la ge´ologie : des anoma-
lies ne´gatives sont observe´es au niveau des bas-
sins se´dimentaires, et des anomalies positives au ni-
veau des socles cristallins aﬄeurants, fragments de
la chaˆıne hercynienne. A` 20 km de profondeur, la
structure a` l’aplomb du Golfe de Gascogne se sin-
gularise par une anomalie de vitesse positive dont
les limites peuvent eˆtre interpre´te´es comme la tran-
sition entre les domaines oce´aniques et continentaux.
La structure crustale du Massif armoricain apparaˆıt
e´galement he´te´roge`ne a` l’e´chelle sub-re´gionale.
Mots cle´s
Tomographie sismique, intercorre´lations de bruit,
redondance de phase, inversion stochastique,
sismologie large bande, Massif armoricain,
Golfe de Gascogne
Abstract
The continuous excitation of the Earth’s surface due
to oceanic wave-seafloor coupling, is widely used for
both analyzing the seismic ambient wavefield pro-
perties and for imaging the deep structures. A new
statistical approach based on the phase redundancy
of cross-correlations is developed to provide quan-
titative information on the ubiquitous seismic si-
gnal. Two dense arrays of broadband seismometers
have been temporarily deployed over the southern
and western France, and over the northern Spain,
providing a good opportunity to reveal the crus-
tal and uppermost mantle features beneath this re-
gion. A Monte-Carlo Markov chain inversion algo-
rithm is used to translate, for each station pair, the
frequency dependent energy diagram of the ambient
noise cross-correlation, into probability density dis-
tribution of the shear wave velocity as a function
of depth. The 1D velocity profiles are then combined
together using an anisotropic regionalization scheme,
to build a 3D velocity model with an unprecedented
lateral resolution of 75 km. The isotropic velocity
maps correlate well with the geology up to 10 km
depth. While negative velocity anomalies are asso-
ciated with the sedimentary basins, the crystalline
Variscan basement displays positive anomalies. At
20 km depth, the Bay of Biscay exhibits positive ve-
locity anomalies, whose eastern boundaries can be
interpreted as the ocean-continent transition. The
overall crustal structure below the Armorican Massif
appears to be heterogenous at the subregional scale.
Key words
Seismic tomography, noise cross-correlations,
phase redundancy, stochastic inversion,
broad-band seismology, Armorican Massif,
Bay of Biscay
